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IKurzfassung
In dieser Arbeit wird ein numerisches dreidimensionales biogeochemisches Modell
des marinen globalen Kohlenstoffkreislaufs (HAMOCC2) mit einem physikalischen
Ozeanmodell (LSG) gekoppelt, um die marine δ13C-Verteilung im glazialen Atlan-
tik zu untersuchen. Neben dem Modellvergleich der gegenwärtigen (vorindustriellen)
Verteilung der Komponenten des marinen Kohlenstoffsystems mit Beobachtungsda-
ten (GEOSECS) werden drei Modellexperimente für das Letzte Glaziale Maximum
(LGM) durchgeführt. Die glazialen Modellexperimente basieren auf unterschiedlichen
Hypothesen zur Erklärung der Änderung im atmosphärischen Kohlendioxidgehalt zwi-
schen vorindustrieller Periode und LGM. Der Vergleich zwischen dem Kontrollauf und
den Beobachtungen von GEOSECS weist allgemein eine gute Übereinstimmung mit
den meisten Tracern auf. Diskrepanzen gegenüber den Beobachtungen zeigen sich im
∆14C und δ13C, die primär auf Probleme bei der Modellierung des Nordatlantischen
Tiefenwassers zurückzuführen sind. Auf der anderen Seite sind Unsicherheiten in den
beobachteten δ13C-Daten ebenfalls zu berücksichtigen.
Im Rahmen des Sonderforschungsbereich 261 wurde ein neuer Datensatz der δ13C-
Verteilung im westlichen und östlichen Südatlantik im LGM (21000 bis 23000 Jah-
re vor heute) gewonnen. Dieser aus benthischen Foraminiferen rekonstruierte δ13C-
Datensatz aus dem Südatlantik wurde mit einem δ13C-Datensatz aus dem nördlichen
Ostatlantik (Sarnthein et al. 1994) kombiniert. Damit steht ein umfangreicher Da-
tensatz zur Verfügung, der einen detaillierten Vergleich mit einer modellierten δ13C-
Verteilung im LGM ermöglicht. Die Beobachtungen zeigen, daß die Erniedrigung der
δ13C-Werte im LGM, insbesondere im Südatlantik, nicht so groß ist, wie ursprünglich
angenommen wurde. Im westlichen Atlantik weist die Isotopenverteilung sogar auf ei-
ne vergleichbare Ausbreitung von nährstoffreichem Tiefenwasser nach Süden hin wie
gegenwärtig. Ein Zusammenbruch der glazialen Tiefenwasserbildung, wie von einigen
Autoren propagiert, ist in den beobachteten δ13C-Daten nicht erkennbar.
Ein Modell-Datenvergleich der δ13C-Verteilung im Atlantik während des LGMs zeigt,
daß mit einer Reduzierung der glazialen Tiefenwasserbildung im Nordatlantik um 50%
und einer unveränderten Ausbreitung von Antarktischem Bodenwasser, die aus Sedi-
mentproben abgeleitete Isotopenverteilung reproduziert werden kann. Die Abweichun-
gen im δ13C zwischen Modell und Beobachtung liegen im Durchschnitt bei ±0.2 0/00.
Auf der Grundlage der hier gezeigten glazialen Modellexperimente wird geschlußfol-
gert, daß es der Annahme einer zusätzlichen Erhöhung des Nährstoffinventars in der
Tiefsee nicht bedarf, um die beobachtete δ13C-Verteilung im glazialen Atlantik zu re-
produzieren. Daraus wird abgeleitet, daß eine signifikante globale Intensivierung der
glazialen biologischen Pumpe wahrscheinlich nicht stattgefunden hat. Dies würde alle
Hypothesen ausschließen, die Änderungen im Nährstoffinventar und/oder im Redfield-
verhältnis zu Hilfe nehmen, um die beobachtete atmosphärische glazial/interglaziale
CO2-Änderung von 80 bis 90 ppm zu erklären. Die Modellergebnisse weisen eher auf
die Bedeutung des komplexen Mechanismus des Karbonatkreislaufs hin. Dieser würde
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Im Rahmen des Sonderforschungsbereich 261 wurde ein neuer, detaillierter Datensatz
der Verteilung des Kohlenstoffisotops 13C (δ13C) im westlichen und östlichen Süd-
atlantik im Letzten Glazialen Maximum (LGM) gewonnen. Dieser aus benthischen
Foraminiferen rekonstruierte δ13C-Datensatz aus dem Südatlantik wurde mit einem
δ13C-Datensatz aus dem nördlichen Ostatlantik (Sarnthein et al. 1994) kombiniert.
Damit steht ein umfangreicher Datensatz zur Verfügung, der einen detaillierten Ver-
gleich mit einer modellierten δ13C-Verteilung im LGM ermöglicht.
Auf der einen Seite soll untersucht werden, ob und inwieweit die Simulation der Tra-
cerverteilung (die chemischen Komponenten des marinen Kohlenstoffkreislaufs und
Nährstoffe) mit der heutigen Verteilung, wie sie sich aus den zur Verfügung stehen-
den Beobachtungsdaten (GEOSECS) ergibt, übereinstimmt und ob die modellierten
Tracerverteilungen hinreichend differenziert sind, um auch für einen Ozean im LGM
aussagekräftig zu sein.
Für den Modell-Datenvergleich im LGM werden drei Modellexperimente mit ver-
schiedenen Anfangsbedingungen vorgestellt, die auf unterschiedlichen beobachteten
paläozeanographischen Befunden basieren.
Des weiteren soll eine mögliche Übereinstimmung in der δ13C-Verteilung mit den
unten vorgestellten Hypothesen der glazialen pCO2-Erniedrigung diskutiert werden,
um so Anhaltspunkte dafür zu finden, welche der Hypothesen ausgeschlossen werden
könnte.
Die Arbeit gliedert sich folgendermaßen: In Kapitel 2 werden die Basisgleichungen,
die dem marinen Kohlenstoffkreislauf zugrunde liegen, beschrieben und die primären
physikalischen und biologischen Prozesse erläutert. Damit soll eine Hilfestellung bei
der Interpretation der Modellergebnisse geben werden. In Kapitel 3 wird die Umset-
zung (Parametrisierung) der in Kapitel 2 ausgeführten Prinzipien des marinen Koh-
lenstoffsytems in das Kohlenstoffmodell vorgestellt. Das bei dieser Untersuchung ver-
wendete Kohlenstoffmodell (HAMOCC2) wurde am Max-Planck-Institut für Meteo-
rologie entwickelt. In Kapitel 4 werden die Modellergebnisse für den gegenwärtigen
(vorindustriellen) und glazialen Ozean gezeigt und mit den zur Verfügung stehenden
Beobachtungsdaten verglichen. Dabei werden mögliche Ursachen für Diskrepanzen
zwischen modellierter und beobachteter Verteilung in den marinen Kohlenstofftracern
angesprochen.
Zum Abschluß (Kapitel 5) werden die glazialen Modellergebnisse im Hinblick auf
Hypothesen zur Änderung des atmosphärischen Kohlendioxidgehalts zwischen vorin-
dustrieller und glazialer (LGM) Periode diskutiert.
2 1 EINLEITUNG
Zum Problem der Verminderung der atmosphärischenCO2-Konzen-
tration im Glazial
Der Partialdruck von Kohlendioxid (pCO2) in der Atmosphäre hat sich zwischen dem
letzten glazialen Maximum (LGM) (etwa 21000 Jahren vor heute) und dem vorindu-
striellen Zeitalter stark verändert. In diesem Zeitraum stieg der pCO2 um etwa 80 bis
90 ppm (Barnola et al. 1987, Petit et al. 1999). Die Ursache dieses Anstiegs ist bis heute
nicht vollständig geklärt (Archer et al. 2000, Sigman and Boyle 2000, Broecker 1998).
In der Literatur finden sich zahlreiche Hypothesen zur Erklärung dieser starken atmo-
sphärische Kohlendioxidveränderung. Es werden Änderungen im Nährstoffinventar,
im ozeanischen pH (bzw. Alkalinität), in der ozeanischen Zirkulation oder eine Kom-
bination dieser Faktoren als mögliche Ursachen der niedrigen pCO2-Konzentrationen
(190 bis 200 ppm) im LGM zur Diskussion gestellt.
Hypothesen zur Veränderung der “biologischen Pumpe“
Eine Gruppe von Mechanismen der pCO2-Verminderung bedingen eine Zunahme in
der biologischen Produktivität im Oberflächenozean, wobei Kohlenstoff aus der Meer-
esoberfläche in die Tiefsee in Form von absinkenden Partikeln transportiert wird (bio-
logische Pumpe). Eine Zunahme im ozeanischen Nährstoffinventar Phosphat (PO3−4 )
und Nitrat (NO−3 ) oder eine Änderung in dem Verhältnis Nährstoffe zu Kohlenstoff
(P:C, N:C) im Phytoplankton könnte die Wirksamkeit der biologischen Pumpe erhö-
hen (siehe Archer et al. (2000) und Zitate darin).
Beobachtungen zeigen, daß die Eisenverfügbarkeit in einigen Regionen des heuti-
gen Ozeans, wie dem Südozean (Martin 1990), das Phytoplanktonwachstum limitiert.
Durch den Mangel an Eisen werden die Nährstoffe (Phosphat und Nitrat) im Süd-
ozean, im Gegensatz zu den meisten Regionen des Weltozeans, nicht vollständig auf-
gebraucht. Beobachtungen zeigen in der Tat einen höheren Eiseneintrag in den Ozean
in glazialen Perioden (Broecker and Henderson (1998) und Zitate darin). Dadurch
könnten die Limitierung des Phytoplanktonwachstums aufgehoben werden und die
überschüssigen Nährstoffe verbraucht werden, was letztlich zu einer Verminderung im
atmosphärischen CO2 führen könnte. Durch den erhöhten glazialen Eiseneintrag in
den Ozean könnte die Rate der Stickstoffixierung stimuliert werden und dadurch ei-
ne Intensivierung der biologischen Exportproduktion bewirken (Falkowski 1997, Bro-
ecker and Henderson 1998). Die Annahme allerdings ist, daß auf geologischen Zeits-
kalen Nitrat und nicht Phosphat der limitierende Nährstoff für die biologische Produk-
tion ist.
Hypothesen zur Veränderung des ozeanischen pH
Eine zweite Klasse von Mechanismen der pCO2-Erniedrigung beruht auf Änderun-
gen des pH oder der Alkalinität im Weltozean (hohe Alkalinität korreliert mit hohen
pH-Werten). Im Ozean wird das Kohlendioxid (CO2), das aus der Atmosphäre in die
Meeresoberfläche eingetragen wird, in Bikarbonat-Ionen (HCO−3 ) und Karbonat-Ionen
(CO2−3 ) umgewandelt. Diese Formen des Kohlenstoffs können nicht in die Atmosphäre
3verdunsten. Daher ist deren Verteilung im Ozean von großer Signifikanz für den ma-
rinen Kohlenstoffkreislauf. Der pH-Wert im Ozean wird durch den Mechanismus der
CaCO3-Kompensation kontrolliert (z. B. Archer et al. 2000), d.h. der CaCO3-Eintrag
in den Ozean (z. B. aus der kontinentale Verwitterung) muß durch die Beseitigung von
CaCO3 aus dem Ozean (durch die Akkumulation in marinen Sedimenten) balanciert
werden. Ein Ungleichgewicht zwischen diesen Flüssen verursacht eine Änderung im
ozeanischen pH-Wert, bis sich nach Jahren wieder ein Gleichgewicht einstellt. Diese
pH-Anpassung des Ozeans läuft auf Zeitskalen zwischen 5000 und 10000 Jahren und
korreliert mit der Zeitskala der in Eiskernen aufgezeichneten pCO2-Änderungen zwi-
schen glazialen und interglazialen Perioden. Wenn z. B. die glaziale Verwitterungsrate
höher gewesen wäre (Eintrag von Alkalinität in den Ozean), dann würde dies zu ei-
nem Anstieg im ozeanischen pH-Wert führen und eine Zunahme in der Effizienz der
CaCO3-Einbettung im Sediment (Verminderung der Alkalinität) bewirken. Die Erhö-
hung der “Vergrabungsrate“ von CaCO3 ist eine Folge der Absenkung der Lysokline.
Wenn die organische Kohlenstoffproduktion zunimmt, würde die Zersetzung dieses
Materials im Sediment eine Auflösung von CaCO3 hervorrufen und den pH-Wert im
Ozean weiter steigern (Erhöhung der Alkalinität im Bodenwasser). Die Zunahme der
Alkalinität führt letztendlich zu einer Absenkung im atmosphärischen CO2-Gehalt.
Der Effekt der CaCO3-Kompensation1 könnte zusätzlich zu den oben beschriebenen
Szenarien der biologischen Pumpe die Auswirkung auf den pCO2 beeinflussen.
Hypothesen zur Änderung der ozeanischen Zirkulation
Toggweiler (1999) stellte ein Boxmodell vor, das die beobachteten niedrigen glazialen
CO2-Gehalte der Atmosphäre reproduziert, ohne daß dafür Änderungen in der biolo-
gischen Produktion oder der Nährstoffchemie nötig waren. In diesem Modell wird die
Grenze zwischen Wasser aus mittleren Tiefen und Tiefenwasser als chemische (phy-
sikalische) Barriere betrachtet: das obere Wasser mit niedrigen CO2-Konzentrationen
wird von dem darunter liegenden Wasser, welches hohe CO2-Gehalte aufweist, iso-
liert. Der Autor erzeugt im Modell eine reduzierte Ventilation, indem der vertikale
Austausch von antarktischem Tiefen- und Oberflächenwasser stark vermindert wird.
Dieser physikalische Prozeß bewirkt eine Anreicherung von remineralisiertem CO2 in
Tiefen unterhalb von 3000 m und reduziert den CO2−3 -Ionengehalt im Tiefenwasser,
das in Kontakt mit einem Großteil der CaCO3-haltigen Sedimente steht. Die Prozesse
der Ventilation und Schichtung kontrollieren das Vergraben von CaCO3 im Sediment
und sind dadurch in der Lage, auf Zeitskalen von einigen 1000 bis 10000 Jahren den
atmosphärischen CO2-Gehalt zu erhöhen und zu erniedrigen. Dieser Mechanismus der
CO2-Änderung in der Atmosphäre arbeitet ohne Änderungen in der biologischen Ak-
tivität und mit nur minimalen Veränderungen in der Nährstoffverteilung.
Ein anderer Mechanismus der Reduzierung der atmosphärischen CO2-Konzentration,
der keine Änderungen der Produktivität oder der Alkalinität benötigt, wurde von Ste-
phens and Keeling (2000) vorgeschlagen. Sie zeigen, daß eine Änderung in der Ozean-
1Eine ausführliche Beschreibung dieses komplexen Mechanismus findet sich bei Archer et al. (2000)
und Sigman and Boyle (2000).
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ventilation durch eine Reduzierung des Luft-Meer-Gasaustausches infolge der Zunah-
me der Meereisausdehnung im glazialen Südozean erreicht werden konnte. Dieser
Mechanismus, der für die Erklärung des beobachteten synchronen Temperatur- und
CO2-Verlaufs in der Antarktis eingesetzt wurde, setzt dramatische Veränderungen in
der Wassermassenstruktur des tiefen Ozeans in kalten Klimaperioden voraus. Diese
beinhalten einen Zusammenbruch der Tiefenwasserbildung im Atlantik, eine Volu-
menausdehnung von antarktischem Bodenwasser und eine Abkühlung dieser glazialen
Wassermasse auf den Gefrierpunkt (Keeling and Stephens 2001).
Eine Untersuchung von Yu et al. (1996), die auf Messungen der Verhältnisse von
231Pa : 230Th in glazialen und heutigen Sedimenten basiert, zeigt, daß sich der Export
von 231Pa vom Atlantik in den Südozean im LGM kaum verändert hat. Daraus fol-
gerten die Autoren, daß im LGM der Transport von atlantischem Tiefenwasser in den
Südozean ebenfalls keinen signifikanten Veränderungen unterworfen war. Wenn dies
zutreffend wäre, würde die Hypothese eines Zusammenbruchs der atlantischen Tiefen-
wasserbildung in kalten glazialen Klimaperioden nicht mehr stimmen (Duplessy et al.
1988, Keeling and Stephens 2001).
2 Grundlagen des marinen Kohlenstoffkreislaufs
Der Inhalt dieses Kapitels wurde aus unterschiedlichen Quellen der Fachliteratur zu-
sammengeführt (z. B. Trenberth 1992, Schulz and Zabel 2000), insbesondere sind die
Reaktionsgleichungen und Gleichgewichtskonstanten, die dem marinen Kohlenstoff-
kreislauf zu Grunde liegen, nicht vom Autor selbst verfaßt. Diese Übersicht der ver-
schieden Prozesse im marinen Kohlenstoffkreislauf soll bei der Interpretation der Mo-
dellergebnisse helfen.
Während der vorindustriellen Periode enthielt der Ozean etwa 65 mal mehr Kohlen-
stoff als die Atmosphäre2. Dies steht im Kontrast zu vielen anderen atmosphärischen
Gasen, wie z. B. Sauerstoff, Stickstoff und Argon, die hauptsächlich in der Atmosphäre
vorkommen. Die Besonderheit des Kohlendioxids hierbei ist, daß es eines der wichtig-
sten Treibhausgase neben dem Wasserdampf darstellt, und daß es damit signifikanten
Einfluß auf das Erdklima ausübt. Des weiteren ist Kohlendioxid im Meerwasser etwa
30 mal löslicher als andere Gase mit ähnlichem Molekulargewicht3. So ist das CO2
aus dem System “Atmosphäre-Ozean “ zu etwa 98 % im Meerwasser gelöst. Das CO2
im Meerwasser liegt in drei verschiedenen Formen vor: als gelöstes Kohlendioxid-Gas
(CO2), als Hydrogen- oder Bikarbonat (HCO3) und als Karbonat (CO3), wobei die
beiden letzteren als Ionen vorliegen. Da der größte Teil des CO2 im Meerwasser in
2Die heutige Atmosphäre enthält aufgrund der fortschreitenden Emission von CO2 aus der Verbren-
nung fossilen Brennstoffs und der Nutzbarmachung von Ackerland mehr Kohlendioxid, wohingegen
der Ozean wesentlich kleinere Schwankungen der Gesamtkohlenstoffspeicherung aufweist. Damit ver-
mindert sich das oben angegebene Verhältnis.
3Gewöhnlich nimmt die Löslichkeit eines Gases mit dem Molekulargewicht zu.
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HCO−3 - und CO2−3 -Ionen umgewandelt wird, ein Prozeß der innerhalb weniger Minu-
ten erreicht wird, vermag der Ozean viel mehr Kohlenstoff zu speichern als die Atmo-
sphäre. Nur etwa 0.5 % des gelösten anorganischen Kohlenstoffs (ΣCO2)4 kommt als
gelöstes CO2-Gas im Oberflächenwasser vor. Nur dieser (geringe) Anteil des Kohlen-
stoffs steht mit der Atmosphäre über den Gasaustausch in Verbindung und ermöglicht
es dem Ozean relativ viel Kohlenstoff zu speichern. Die große Kapazität des Ozeans,
Kohlenstoff zu speichern und die Tatsache, daß der Ozean sich bezüglich des Koh-
lendioxids auf einer globalen Skala fast vollständig in einem Gleichgewicht mit der
Atmosphäre befindet, macht den Ozean zu einem möglichen Hauptkandidaten, der
verantwortlich ist für zukünftige und vergangene CO2-Variationen in der Atmosphäre.
Prozesse innerhalb des Ozeans tragen ebenfalls zur Separation des Kohlenstoffs zwi-
schen Ozean und Atmosphäre bei. Biologische Aktivität in den lichtdurchfluteten obe-
ren Ozeanschichten (euphotische Zone) wandelt ΣCO2 in Kalziumkarbonat (CaCO3)
und in organischen Kohlenstoff um. Dieses organische Material gelangt über die ozea-
nische Zirkulation und das Absinken von Partikeln in die tieferen Schichten des Ozeans
(aphotische Zone) und setzt sich letztendlich als Sediment auf dem Meeresboden ab.
In der aphotischen Zone, wie auch im Sediment, bewirken chemische Prozesse eine
Auflösung von CaCO3 und biologische Prozesse remineralisieren organischen Koh-
lenstoff zu ΣCO2.
Dieser biologische Kreislauf von Kohlenstoff wird als “biologische Pumpe “ bezeich-
net. Er sorgt dafür, daß die Gradienten von ΣCO2 und anderen chemischen Kohlen-
stofformen im Ozean aufrechterhalten werden.
In den folgenden Abschnitten werden die Basisgleichungen des marinen Kohlenstoff-
kreislaufs, auf denen das hier verwendete Kohlenstoffmodell basiert, dargestellt.
2.1 Anorganische Kohlenstoffchemie
Der Partialdruck des Kohlendioxids (pCO2) im Meerwasser ist abhängig von der CO2-















Die eckigen Klammern beschreiben Konzentrationen in z. B. Anzahl der Mole pro kg
Meerwasser. Ein Gleichgewicht zwischen dem Oberflächenwasser und der Atmosphä-
re stellt sich ein, wenn der pCO2 im Oberflächenwasser gleich dem atmosphärischen
pCO2 ist. Die CO2-Löslichkeit ist abhängig von der Temperatur und dem Salzgehalt
4ΣCO2 bezeichnet die Summe der drei wichtigsten anorganischen Kohlenstofformen im Meerwas-
ser (CO2(gas), HCO−3 und CO2−3 ).
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im Oberflächenwasser und erhöht sich mit abnehmender Temperatur und abnehmen-
dem Salzgehalt. Bei einem Gleichgewicht zwischen Ozean und Atmosphäre mit einem
bestimmten pCO2 erhöht sich dieCO2-Konzentration im Oberflächenwasser, wenn die
Temperatur und der Salzgehalt erniedrigt werden.
GelöstesCO2 im Meerwasser hydratisiert zu Kohlensäure,H2CO3 und dissoziiert wei-
ter zu H+- und Bikarbonat-Ionen.
CO2(aqua) +H2O⇔ H2CO3 (2)
H2CO3 ⇔ H+ +HCO−3 . (3)
Da die Konzentration von H2CO3 im Meerwasser viel kleiner ist als diejenige von
CO2, kann man aus der Gleichung (2) durch Einsetzen von Gleichung (3) die Kohlen-
säure eliminieren und es gilt:
CO2(aqua) +H2O⇔ H+ +HCO−3 . (4)
Die Bikarbonat-Ionen dissoziieren in einer zweiten Stufe weiter zu H+- und Karbo-
nat-Ionen
HCO−3 ⇔ H+ + CO2−3 . (5)
Die Gleichgewichte der jeweiligen Reaktionen der Gleichungen (2) bis (5) und die
der folgenden Reaktionsgleichungen in diesem Abschnitt werden, wie schon ange-
merkt, innerhalb weniger Minuten erreicht. Dies bedeutet, daß die Konzentrationen
der Komponenten, die in diese Reaktionen involviert sind, dem Massenwirkungsge-
setz unterliegen und quantifiziert werden können. Daraus ergibt sich für die beiden




















In Gleichung (6) wurde die (realistische) Annahme gemacht, daß sich die Konzen-
tration von Wasser (H2O) nicht verändert. Die Dissoziationskonstanten K1 und K2
sind abhängig von Temperatur, hydrostatischem Druck und Salzgehalt. Die Konstante
2.1 Anorganische Kohlenstoffchemie 7
K1 weist einen höheren Wert auf als K2, weil der größte Teil des CO2 im Wasser in
HCO−3 -Ionen umgewandelt wird und nur ein kleiner Anteil in CO2−3 -Ionen.
Die Ionisation von Wasser erfolgt über die Reaktionsgleichung
H2O⇔ H+ +OH−. (8)
Das Gleichgewicht dieser Reaktion ist durch
KW = [OH






gegeben, wobei KW auch als Ionisationskonstante bezeichnet wird.
Wie schon oben erwähnt, liegt der gelöste anorganische Kohlenstoff im Meerwasser
in drei Formen vor, als CO2(aqua), HCO−3 und CO2−3 . Die Gesamtmenge des anorgani-
schen Kohlenstoffs wird durch die Massenbilanzgleichung
[ΣCO2] = [CO2(aqua)] + [HCO
−
3 ] + [CO
2−
3 ] (10)
beschrieben. Für mittlere Bedingung im Oberflächenwasser, setzt sichΣCO2 aus 0.5 %
CO2(aqua), 89.1 % HCO−3 und 10.4 % CO2−3 zusammen (Najjar 1992).
Eine weitere für den Kohlenstoffkreislauf relevante Beziehung ist die Ladungsneutrali-
tät. Im Meerwasser besteht ein leichter Überschuß an positiver Ladung der Dissoziati-
onsprodukte von starken Säuren und Basen. Dieser Überschuß wird kompensiert durch
die Ladungen schwacher Säuren und Basen. Die Alkalinität kann durch das Umstellen
der Ladungsbalance-Gleichung abgeleitet werden:
[Na+] + 2[Mg2+] + 2[Ca2+] + [K+] + [H+] + (andere Kationen)
= [Cl−] + 2[SO2−4 ] + [HCO
−
3 ] + 2[CO
2−
3 ] + [B(OH)
−
4 ] + [OH
−]
+ (andere Anionen) (11)
Eine Umsortierung der Gleichung (11), indem man alle Komponenten, die pH-unab-
hängig sind (d. h. starke Säuren und Basen), auf die linke Seite stellt und diejenigen,
die pH-abhängig sind (d. h. schwache Säuren und Basen), auf die rechte Seite, führt zu
dem Ausdruck:
[Na+] + 2[Mg2+] + 2[Ca2+] + [K+] + (andere starke Kationen)
− [Cl−]− 2[SO2−4 ]− (andere starke Anionen)
=
[HCO−3 ] + 2[CO
2−
3 ] + [B(OH)
−
4 ] + [OH
−] + (andere schwache Anionen)
− [H+]− (andere schwache Kationen). (12)
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Die Komponenten auf der linken Seite der Gleichung (12) sind konservativ in dem
Sinne, daß die Konzentrationen nicht beeinflußt werden durch Änderungen des pH,
des hydrostatischen Drucks oder der Temperatur, d. h. unter der Annahme, daß keine
Ausfällung oder Auflösung der Komponenten in ihren festen Phasen stattfindet und
keine biologischen Umformungen. Die Gleichung (12) kann umgeschrieben werden
zu:
∑
konservative Kationen−∑ konservative Anionen
= [HCO−3 ] + 2[CO
2−
3 ] + [B(OH)
−
4 ] + [OH
−]− [H+]. (13)
Der positive Ladungsüberschuß der konservativen Komponenten wird balanciert durch
die nicht konservativen Substanzen. Die rechte Seite der Gleichung (13) zeigt nun die
in der Literatur oftmals verwendeten unterschiedlichen Definitionen der Alkalinität, je
nachdem welche Approximationen hierbei gemacht wurden:
[Alk] = [HCO−3 ] + 2[CO
2−
3 ]︸ ︷︷ ︸
Karbonat-Alkalinität
+ [B(OH)−4 ]︸ ︷︷ ︸
Borat-Alkalinität
+ [OH−]− [H+]︸ ︷︷ ︸
Wasser-Alkalinität
(14)
Die Alkalinität wird in Äquivalente pro kg Meerwasser gemessen und entspricht der
Konzentrationseinheit Mol pro kg. Den weitaus größten Beitrag zur Alkalinität lie-
fert die Karbonat- und Borat-Alkalinität (mit mehr als 99 %), wobei der Beitrag der
Karbonat-Ionen viel größer ist als der der Borat-Ionen. Die anderen Komponenten lie-
fern nur einen sehr viel kleineren Beitrag zur Alkalinität, so daß häufig die Alkalinität
mit der Karbonat-Alkalinität approximiert wird. Im biogeochemischen Modell wird
aber der Beitrag der Borat-Ionen und der Dissoziationsprodukte des Wassers mit be-
rücksichtigt. Für die dynamischen Berechnungen ist die Betrachtung der Dissoziation
von Wasser wichtig, da die Wasserstoffionen-Konzentration (H+) die Dissoziation des
Karbonatsystems steuert. Die Alkalinität kann durch Titration einer Meerwasserprobe
mit einer starken Säure ermittelt werden. Gelöstes Bor im Meerwasser tritt hauptsäch-
lich in den Formen Borsäure (B(OH)3) und Borat (B(OH)−4 ) auf. Die Dissoziation von
Borsäure (B(OH)3) im Meerwasser kann durch Reaktionsgleichung
B(OH)3 +H2O⇔ B(OH)−4 +H+, (15)
ausgedrückt werden. Die Gleichgewichtskonstante bzw. Dissoziationskonstante der
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Die Summe der im Meerwasser enthaltenen Borverbindungen ist konstant und variiert










mit der Konstanten c = 4.16 · 10−4 und der Gesamtkonzentration des Bors in Mol pro
kg Meerwasser.
Das System des marinen anorganischen Kohlenstoffkreislaufs wird vollständig be-
schrieben durch die acht Gleichungen (1), (6), (7), (9), (10), (14), (16) und (17). Die
zehn Unbekannten pCO2(aqua), [CO2(aqua)], [HCO−3 ], [CO2−3 ], [H+], [OH−], [H3BO3],
[B(OH)−4 ], [ΣCO2] und [Alk] können bestimmt werden, wenn zwei dieser Größen
festgelegt werden. Im allgemeinen sind dies [ΣCO2] und [Alk]. Für die Berechnung
der Gleichgewichtskonstanten (K1, K2, KW und KB), der CO2-Löslichkeit (α) und
der Konzentration des gesamten anorganisch gelösten Bors müssen zusätzlich Druck,
Temperatur und Salzgehalt bekannt sein.
Bei gegebenen Dissoziationskonstanten K1 und K2, bekannter CO2-Löslichkeit (α),
Vernachlässigung vonCO2(aqua) in Gleichung (10) und der Karbonat-Alkalinität (Glei-
chung 14), lassen sich einfache Beziehungen für die Berechnung der Anteile von
CO2(aqua) bzw. pCO2(aqua), Bikarbonat-Ionen und Karbonat-Ionen bei gegebenen Kon-









[HCO−3 ] = 2[ΣCO2]− [Alk] (19)
[CO2−3 ] = [Alk]− [ΣCO2] (20)
Eine Erhöhung des ΣCO2 durch Aufnahme von atmosphärischem CO2 5 vermindert
die Konzentration der CO2−3 -Ionen und die der HCO−3 -Ionen nimmt zu. Das im Meer-
wasser gelöste CO2-Gas reagiert mit CO2−3 und bildet dabei HCO−3 6. Der pCO2
nimmt zu, da sich das Verhältnis HCO−3 zu CO2−3 erhöht.
5Die Alkalinität wird dabei nicht verändert, da CO2 ladungsneutral ist und deshalb auch nicht in der
Ladungsbalancegleichung (14) aufgeführt ist.
6Die Linearkombination der Reaktionsgleichungen (4) und (5) führt zu der alternativen Reaktions-
gleichung: CO2(aqua) + H2O + CO2−3 ⇔ 2HCO−3 . Das aquatische CO2 reagiert mit den Karbonat-
Ionen und bildet Bikarbonat-Ionen.
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Bei einer Zunahme in der Alkalinität und konstantem ΣCO2 müssen sich die Konzen-
trationen von CO2−3 und HCO−3 jeweils um den gleichen Betrag verändern, d. h. die
CO2−3 -Ionenkonzentration muß zunehmen und die HCO−3 -Ionenkonzentration muß
abnehmen. Damit vermindert sich der pCO2-Gehalt im Meerwasser, weil das Verhält-
nis von Karbonat-Ionen zu Bikarbonat-Ionen abnimmt. Der pCO2 im Oberflächenwas-
ser wird also erniedrigt mit abnehmendem ΣCO2-Gehalt und zunehmender Alkalini-
tät.
Betrachtet man die relative Änderung des pCO2 infolge einer relativen Änderung des












([Alk]/[ΣCO2]− 1) . (22)
Werden nun für die Alkalinität und ΣCO2 durchschnittliche Konzentrationen für war-
mes Oberflächenwasser (2350 µa¨qv kg−1 und 2000 µmol kg−1) in Gleichung (22)
eingesetzt, so erhält man für die Konstante RΣCO2 einen Wert von 10.6. Dies be-
deutet, daß eine relative Änderung im ΣCO2 zu einer um den Faktor 10.6 stärke-
ren Änderung im marinen und damit auch atmosphärischem pCO2 führt oder anders
ausgedrückt; eine pCO2-Erhöhung von 10.6 % bewirkt eine Erhöhung in der ΣCO2-
Konzentration von nur 1 %. Diese Eigenschaft der chemischen Pufferung führt zu dem
großen CO2-Aufnahmevermögen des Ozeans. Die Konstante RΣCO2 wird in der Lite-
ratur als Pufferungs- oder Revellfaktor bezeichnet. Er ist ein Maß für die Menge an
CO2, die bei einer CO2-Erhöhung in der Atmosphäre durch den Ozean aufgenommen
werden kann. Je höher das atmosphärische CO2-Niveau, desto niedriger die ozeani-
sche CO2-Aufnahmekapazität (Houghton et al. 2001). Ein hoher Pufferungsfaktor ent-
spricht dabei einer geringen Aufnahmekapazität von atmosphärischem CO2. Im realen
Ozean variiert er zwischen 8 in den Tropen und 14 in Polargebieten. Zu berücksich-
tigen ist aber hierbei, daß die Zeitskala dieser großen Aufnahmekapazität durch die
ozeanische Umwälzrate von etwa 1000 Jahren bestimmt wird, da dies der Zeitraum
ist, bei dem wieder ein neues Gleichgewicht zwischen dem gesamten Ozean und der
Atmosphäre erreicht wird.
Eine Abschätzung der pCO2(aqua)-Sensitivität gegenüber einer Veränderung der Al-














(1− [ΣCO2]/[Alk]) . (24)
Einsetzen der selben Werte für die Alkalinität und ΣCO2 ergibt einen Wert für RAlk
von –9.6. Dies besagt, daß eine relative Zunahme der Alkalinität zu einer um den Fak-
tor 9.6 verstärkten relativen Abnahme im pCO2(aqua) führt. Die beiden obigen Ab-
schätzungen der pCO2-Sensitivität zeigen auch, daß die Auswirkung einer ΣCO2-
Änderung etwa ebenso groß ist wie diejenige einer Veränderung in der Alkalinität,
allerdings bei entgegengesetztem Vorzeichen.
Eine Änderung des Salzgehaltes infolge Verdunstung, Niederschlag oder durch den
Flußeintrag führt ebenfalls zu einer Konzentrationsänderung der Alkalinität und des
Gesamtkohlenstoffs. Die Empfindlichkeit des pCO2 gegenüber Salzgehaltsänderun-







Die Änderungen im pCO2 sind nach Najjar (1992) zu etwa 50 % auf das Verhältnis der
beiden Dissoziationskonstanten K2 zu K1 zurückzuführen und zu etwa 30 % auf das
Verhältnis HCO−3 zu CO2−3 , und der restliche Anteil entfällt auf die CO2-Löslichkeit.
Wenn man eine Temperatur von 16 ◦C annimmt und die obigen Konzentrationswerte
der Alkalinität und ΣCO2 einsetzt, ergibt sich ein RS7 von 0.96.







und ergibt für die oben angegebenen Alkalinitäts- und ΣCO2-Konzentrationen und
einem Salzgehalt von 35 0/00 ein RT von 0.76. Nach Najjar (1992) beruht die Tem-
peraturabhängigkeit der pCO2-Änderung zu etwa 75 % auf der CO2-Löslichkeit und
zu 25 % auf dem Verhältnis K2 zu K1, wobei das Verhältnis HCO−3 zu CO2−3 relativ
unempfindlich gegenüber der Temperatur ist.
Insgesamt zeigt sich, daß die relativen pCO2-Änderungen gegenüber Veränderungen
im Salzgehalt und der Temperatur, um etwa eine Größenordnung unempfindlicher sind
als gegenüber Konzentrationsänderungen der Alkalinität und des anorganisch gelösten
Gesamtkohlenstoffs.
7Die Werte für RS und RT wurden mit der CO2-Löslichkeit nach Weiss (1974) und den Dissozia-
tionskonstanten der Kohlensäure nach Mehrbach et al. (1973) berechnet. Je nachdem, welche Appro-
ximationen man bei dieser Berechnung verwendet, können sich abweichende Werte für RS und RT
ergeben.
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2.2 Organische Kohlenstoffchemie
Im vorigen Abschnitt wurde die pCO2-Abhängigkeit durch die Veränderung der phy-
sikalischen Größen des Meerwassers (Temperatur, Salzgehalt) und durch Änderungen
der Konzentrationen der Alkalinität und ΣCO2 gekennzeichnet. Dieser Prozeß wird
auch als physikalische oder “Löslichkeitspumpe “ bezeichnet, bei dem CO2 entweder
aus der oder in die Atmosphäre transferiert wird. Hauptausschlaggebend hierbei ist die
Abhängigkeit der CO2-Löslichkeit von Temperatur und Salzgehalt des Meerwassers
(siehe Gleichung 1) und die Transfer- oder “Pistongeschwindigkeit “ von CO2 über
die Luft-Meer-Grenzfläche (siehe dazu im Abschnitt 3.3 Gleichung 36).
Im Ozean finden jedoch auch biologische Prozesse statt, die ebenfalls Variationen in
den Konzentrationen der Alkalinität und ΣCO2 verursachen und damit Änderungen im
ozeanischen pCO2 hervorrufen. Für den Kohlenstoffkreislauf ausschlaggebend sind
hierbei die Prozesse des Einbaus von anorganischem Kohlenstoff in das Weichgewebe
von Organismen und die Bildung von biogenem Kalziumkarbonat (CaCO3). Im ersten
Prozeß wird dem Oberflächenwasser ΣCO2 durch die Photosynthese entzogen und
nach dem Absterben und dem darauffolgenden Absinken der Organismen durch Re-
mineralisierung der Wassersäule wieder zurückgegeben. Bei der Bildung von CaCO3,
aus dem einige Organismen ihre Schalen und Gehäuse aufbauen, werden vor allem
CO2−3 -Ionen im Oberflächenwasser verbraucht, die bei deren Auflösung in der tiefen
Wassersäule wieder abgegeben werden.
Diese beiden biologischen Prozesse der Kohlenstoffverteilung werden als biologische
Pumpe und Karbonatpumpe bezeichnet.
Biologische Pumpe
Die Produktion von organischem Material findet in den oberen 100 m der Wassersäule
statt, wo noch ausreichend Licht vorhanden ist, um die Photosynthese zu gewährlei-
sten. Mit Hilfe der Photosynthese synthetisiert marines Phytoplankton aus gelöstem
anorganischen Kohlenstoffverbindungen organisches Material. Die idealisierte Reak-





4 + 174H2O+ 18H
+ Licht⇐⇒
| C117H367O120N16 P |organisch +170O2 (27)
beschrieben werden, wobei | ... |organisch die mittlere Zusammensetzung von organi-
schem Material kennzeichnet. Bei der Photosynthese wird durch Verbrauch von anor-
ganischem Kohlenstoff und den Nährstoffen (Nitrat und Phosphat) organisches Mate-
rial gebildet, wobei Sauerstoff freigesetzt wird. Im Mittel entspricht die Zusammen-
setzung des organischen Materials (Redfield-Verhältnisse) den Verhältnissen der im
Ozean gelösten Elemente.
In der Reaktionsgleichung (27) wurden die Redfield-Verhältnisse Corg:N:P:∆O2 von
117:16:1:–170 nach Anderson and Sarmiento (1995) verwendet, wobei ∆O2 die par-
allel zum Nährstoffverbrauch frei werdende Menge an Sauerstoff bezeichnet. Bei der
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Produktion von organischem Material wird dem Oberflächenwasser CO2 entzogen und
die Konzentration von ΣCO2 wird vermindert (um 117 Mol für jedes produzierte Mol
an organischem Material), was zu einer Erniedrigung des pCO2 führt (Gleichung 1).
Gleichzeitig erhöht sich dabei die Alkalinität durch den Entzug von Wasserstoffionen
(Gleichung 27 und 14), die für die Aufnahme von Stickstoff benötigt werden. Durch
die Bildung von 1 Mol organischen Kohlenstoffs wird die Alkalinität um etwa 16 µa¨qv
erhöht (Baes Jr. 1982). Durch die Erhöhung der Alkalinität wird der pCO2 zusätzlich
abgesenkt. Bei der Photosynthese ist der Effekt der Alkalinitätsänderung im Vergleich
zu der starken ΣCO2-Änderung auf den ozeanischen pCO2 von untergeordneter Be-
deutung.
Die Menge an organischem Material, die in einem bestimmten Zeitintervall produ-
ziert wird, bezeichnet man als Primärproduktion und wird in z. B. Gigatonnen Koh-
lenstoff (GtC=1015g) pro Jahr angegeben. Ein Teil der Primärproduktion wird bereits
in der euphotischen Zone wieder remineralisiert, z. B. durch Bakterien, und der ver-
bleibende Rest wird aus der euphotischen Zone transportiert. Dieser Teil wird als Ex-
portproduktion bezeichnet und nur dieser Anteil ist von Bedeutung bei der langfri-
stigen Veränderung des atmosphärischen pCO2. Durch diesen Prozeß wird Kohlen-
stoff aus dem Oberflächenozean entfernt und für längere Zeit im tiefen Ozean gespei-
chert. Der überwiegende Teil der Exportproduktion besteht aus schnell absinkendem
organischem partikulären Kohlenstoff (POC8) und wird somit nicht durch die Strö-
mungsverhältnisse in der Wassersäule beeinflußt. Während des Absinkens wird dieses
organische Material wieder in die anorganischen Bestandteile remineralisiert und an
das Umgebungswasser gemäß den Redfield-Verhältnissen abgegeben (Umkehrung der
Gleichung 27). Die Auswirkung dieses Prozesses auf die Konzentrationen im Wasser
ist eine Zunahme im ΣCO2, der Nährstoffe, der Wasserstoffionen und eine Erhöhung
des pCO2, sowie eine Abnahme in der Alkalinität und des Sauerstoffs in der tiefen
Wassersäule. Die Remineralisierung von organischem Material ist so effektiv, daß nur
etwa 10 % der Primärproduktion den Meeresboden erreicht und nur etwa 0.03 % vom
Sediment akkumuliert wird (Berger et al. 1989). Die Remineralisation erfolgt nicht
gleichmäßig über die Wassersäule, sondern ist am effektivsten oberhalb von 1000 m,
so daß der überwiegende Teil9 des an der Meeresoberfläche produzierten organischen
Materials im oberen Ozean remineralisiert wird (siehe auch Abbildung 7 im Abschnitt
3.6.2).
Karbonatpumpe
Neben der Bildung von zellulärem Material bilden marine Organismen Schalen und
Skelette aus. Diese Schalen und Skelette besteht aus unterschiedlichen Materialien, bei
Diatomeen und Radiolarien ist es Silikat, bei Coccolithophoriden und Foraminiferen
Kalziumkarbonat. Die Bildung von Kalziumkarbonat spielt dabei eine wichtige Rolle
8Die mittlere Absinkgeschwindigkeit beträgt nach Suess (1980) ungefähr 100 m pro Tag.
9Verwendet man die Formel des organischen Kohlenstoffflusses von Suess (1980), so werden etwa
96 % des produzierten organischen Materials oberhalb von 1000 m remineralisiert und nach Schlüter
et al. (2000) für den nördlichen Nordatlantik zwischen 60 ◦N und 80 ◦N sogar 98 %.
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im Kohlenstoffkreislauf. Bei der Produktion der Schalen und Skelette wird dem Wasser
neben Kalzium10 auch Karbonat entzogen, was durch folgende Reaktionsgleichung
ausgedrückt wird.
[Ca2+] + [CO2−3 ]⇐⇒ [CaCO3] (28)
Durch diesen biologischen Prozeß werden die Konzentrationen der Alkalinität und des
ΣCO2 erniedrigt. Die Auswirkung des CO2−3 -Entzugs auf die Alkalinität ist hierbei
doppelt so groß wie auf den ΣCO2 (vergleiche Gleichung 14 und 10), so daß eine
Verstärkung der Karbonatpumpe zu einer Erhöhung im pCO2 des Wassers und letzt-
endlich auch in der Atmosphäre führt (Gleichung 18). Der Effekt der pCO2-Änderung
bei der Bildung von CaCO3 ist somit entgegengesetzt zu dem bei der Bildung von
zellulärem Material. Es ist somit von Bedeutung, in welchem Verhältnis die beiden
unterschiedlichen Produktionsmechanismen im Ozean sattfinden und ob sich in der
Vergangenheit diese Verhältnisse verändert haben könnten.
Untersuchungen an Sedimentfallen (Tsunogai and Noriki 1991) zeigen in den Export-
flüssen ein mit der Tiefe ansteigendes Verhältnis von CCaCO3 zu Corg. Dieses Flußver-
hältnis wird als “rain-ratio“ bezeichnet. Danach nimmt das rain-ratio zwischen 500 m
und 5000 m Tiefe von 0.25 auf 0.65 zu. Das bedeutet, daß die Karbonatpumpe weni-
ger effektiv ist im Vergleich zur biologischen Pumpe, jedoch mit unterschiedlichem
Vorzeichen im Hinblick auf Veränderungen im pCO2. Mit Zunahme der Tiefe gewinnt
die Karbonatpumpe an Effektivität. Hinzu kommt, daß die Remineralisation von Corg
und die Auflösung von CCaCO3 in unterschiedlichen Tiefen einsetzt. Nach Yamanaka
and Tajika (1996) ist das allgemein verwendete globale rain-ratio von 0.25 deutlich
zu hoch und wird nur erreicht, wenn im Mittel die Tiefen, in denen Remineralisation
und CaCO3-Auflösung einsetzen, identisch sind. Nach den genannten Autoren sollte
das “rain-ratio “ eher zwischen 0.08 und 0.10 liegen, und somit ist die Effizienz der
Karbonatpumpe noch niedriger als bei Tsunogai and Noriki (1991) angegeben.
Das gebildete biogene Kalziumkarbonat tritt in zwei mineralischen Phasen auf, als
Aragonit und Kalzit, wobei Aragonit im Meerwasser weniger stabil ist als Kalzit. Der
Unterschied dieser beiden Modifikationen macht sich vor allem bei der Auflösung des
Kalziumkarbonats bemerkbar, wobei das Kalzit in wesentlich größeren Tiefen wieder
aufgelöst wird als das Aragonit. Dies wird durch die unterschiedlichen Löslichkeits-
produkte von Kalzit und Aragonit für das Gleichgewicht bezüglich der feste Phase von
CaCO3
Ksp = [Ca






10Da im Ozean grundsätzlich viel mehr Ca2+-Ionen vorliegen, als zur Bildung von CaCO3 benötigt
wird, ist die Veränderung der CO2−3 -Ionen die relevante Größe, die z. B. zur Veränderung des atmo-
sphärischen pCO2 beiträgt.
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ausgedrückt, wobei in dieser Arbeit nur das Kalzit betrachtet wird. Das Löslichkeits-
produkt11 ist abhängig von Temperatur, Salzgehalt und hydrostatischem Druck. Die
Sättigungskonzentration (d. h. die Löslichkeit) von CaCO3 steigt mit zunehmendem
hydrostatischen Druck, Salzgehalt und abnehmender Wassertemperatur. Der Tiefen-
bereich, der eine CO2−3 -Sättigung aufweist, wird als hydrographische Lysokline be-
zeichnet. Oberhalb der Lysokline ist das Wasser bezüglich CO2−3 übersättigt und Kalzit
bleibt erhalten, unterhalb weist das Wasser eine Untersättigung auf und Kalzit beginnt
sich aufzulösen. Entscheidend für eine Über- oder Untersättigung bezüglich CaCO3 ist
im Meerwasser primär die CO2−3 -Ionenkonzentration. Im tiefen Ozean sind aufgrund
der Remineralisierung von organischem Material die Konzentrationen von ΣCO2 und
damit auch CO2(aqua) und der Wasserstoffionen erhöht, jedoch ist die Konzentration
der CO2−3 -Ionen im Vergleich zur Oberfläche erniedrigt. Dies beruht darauf, daß ein
erheblicher Teil dieser Ionen sich mit dem überschüssigen CO2(aqua) verbindet und zu
HCO−3 -Ionen überführt wird. Durch diese Untersättigung werden in tieferen Schich-
ten CaCO3-Partikel teilweise oder auch ganz wieder aufgelöst. Die Tiefe der Lysokli-
ne variiert innerhalb der ozeanischen Becken und liegt im Atlantik, im Indik und im
antarktischen Ozean unterhalb von 3500 m. Im Nordpazifik, mit den höchsten Kon-
zentrationen an ΣCO2, findet man die Lysokline schon in etwa 1000 m Wassertiefe.
CaCO3 bleibt somit nur in Sedimenten erhalten, die oberhalb der Lysokline liegen, so
daß im allgemeinen in den tiefen Ozeanbecken kein oder sehr wenig CaCO3-haltiges
Material zu finden ist.
Zusammenfassend kann gesagt werden, daß biologische Aktivität an der Meeresober-
fläche den pCO2 erniedrigt. Die Stärke der pCO2-Reduktion wird aber durch die Bil-
dung von Kalziumkarbonat vermindert. Ohne die marinen biologischen Produktions-
mechanismen würde der atmosphärische pCO2 auf etwa das doppelte ansteigen. Durch
die Bildung und Remineralisation von organischem Material wird primär die Konzen-
tration des ΣCO2 verändert, wohingegen die Bildung und Auflösung von CaCO3 die
Alkalinität beeinflußt. Durch die unterschiedliche Tiefenlagen, in denen Reminerali-
sation und Auflösung von Kalziumkarbonat stattfinden, werden diese Konzentrations-
änderungen in unterschiedliche Tiefenniveaus der Wassersäule verlagert. Durch die
Löslichkeitspumpe (Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphäre) wird der ΣCO2
beeinflußt, jedoch nicht die Alkalinität.
2.3 Kohlenstoffisotope
Die Verteilung von Kohlenstoffisotopen des ΣCO2 im Ozean spielt für die Steuerung
des atmosphärischen pCO2 selbst keine Rolle, jedoch können durch ihre Verteilung
11Die Löslichkeitskonstante Ksp wird experimentell bestimmt und unterliegt großen Ungenauigkei-
ten (z. B. Najjar 1992). Deshalb wird die Bestimmung der Grenze zwischen Über- und Untersättigung
empirisch über die Lysokline ermittelt (Broecker and Takahashi (1978), siehe dazu auch im Abschnitt
4.1.2, Gleichung 56).
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Rückschlüsse auf die Nährstoffverteilung, die relative Intensität der Exportproduk-
tion und das relative Alter von Wassermassen nach ihrem letzten Kontakt mit der
Atmosphäre gezogen werden. Die relativen Anteile (Mengenverhältnisse) der Koh-
lenstoffisotope 12C:13C:14C betragen etwa 1:10−2:10−12 (z. B. Heimann 1993), wenn
man von einer nicht durch Atombombentests gestörte vorindustrielle Atmosphäre aus-
geht. Das natürliche radioaktive Kohlenstoffisotop 14C wird durch Wechselwirkung
von Stickstoff mit kosmischer Strahlung in der Stratosphäre gebildet. Aus den so ent-
standenen 14C-Atomen entsteht Kohlenmonoxid (14CO), das dann zu 14CO2 oxidiert
wird. Durch Diffusion gelangt das 14CO2 in die unteren Schichten der Atmosphäre
und wird dann in die verschiedenen Kohlenstoffreservoire überführt, die mit der At-
mosphäre in Verbindung stehen. Im Allgemeinen werden die Verhältnisse 13C/12C und









mit dem im allgemeinen verwendeten PDB-Standardverhältis (13C/12C)Standard) von
0.0112373 (z. B. Murnane and Sarmiento 2000).
Die Änderungen der Isotopenverhältnisse (Fraktionierung) werden primär durch zwei
Prozesse im marinen Kohlenstoffkreislauf hervorgerufen:
1) Beim Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphäre kommt es zu einer relati-
ven Anreicherung des leichteren 12C-Isotops in der Atmosphäre, so daß sich dort ein
niedrigerer δ13C einstellt als im Oberflächenwasser. Nimmt man einen mittleren vorin-
dustriellen atmosphärischen δ13C-Gehalt von –6.5 0/00 und für das Oberflächenwasser
einen δ13C von 2.5 0/00 an, so ergibt sich eine Differenz von –9.0 0/00. Diese ther-
modynamische Fraktionierung ist abhängig von derjenigen Temperatur, bei der sich
ein Isotopengleichgewicht zwischen Oberflächenwasser und Atmosphäre einstellt und
nimmt mit abnehmender Temperatur zu. So weist die Differenz zwischen dem δ13C
der Atmosphäre und dem δ13C im Oberflächenwasser bei einer Temperatur von 20 ◦C
einen Wert von –8.5 0/00 auf und bei einer Temperatur von 10 ◦C stellt sich ein Wert
von –9.6 0/00 ein (Mook et al. 1974). Betrachtet man den ozeanischen Temperatur-
bereich von etwa 30◦C, würde man bei einem vollständigen Isotopengleichgewicht
zwischen Ozean und Atmosphäre eine δ13C-Änderung von 3.4 0/00 erwarten. Im rea-
len Ozean ist diese Veränderung aber niedriger, da ein vollständiges Isotopengleich-
gewicht mit der Atmosphäre kaum erreicht wird, weil sich die Oberflächenbedingun-
gen, zum z. B. Massentransport von ΣCO2, im Vergleich zu den langsam verlaufenden
CO2-Gasaustauschraten, relativ rasch verändern können. Somit ist denkbar, daß ein
annäherndes Isotopengleichgewicht nur in den großskaligen ozeanischen Wirbeln der
nördlichen und südlichen Breiten zu erwarten ist. Nach Lynch-Stieglitz et al. (1995)
würde ein vollständiges Isotopengleichgewicht erst nach etwa 10 Jahren erreicht wer-
den. Das bedeutet, daß eine Wassermasse mindestens 10 Jahre im Gasaustausch mit
der Atmosphäre stehen muß, um ein Isotopengleichgewicht zu erreichen.
2.3 Kohlenstoff isotope 17
2) Organisches und pflanzliches Planktongewebe weist im Mittel einen um etwa 20 0/00
niedrigeren δ13C-Wert auf als das Oberflächenwasser, in dem es gebildet wird. Bei der
Bildung von organischem Material wird bevorzugt das leichtere 12C im Oberflächen-
wasser verbraucht und später durch Remineralisation wieder an die tiefe Wassersäule
abgegeben. Durch diesen Prozeß ist das Oberflächenwasser an 13C relativ zum 12C
angereichert und im Tiefenwasser zeigt sich eine Abreicherung mit niedrigen δ13C-
Gehalten (siehe z. B. Abbildung 21 unten).
Die Zusammensetzung der Kohlenstoffisotope von marinem organischem Material ist
abhängig vom Isotopenverhältnis des gelösten anorganischen Gesamtkohlenstoffs und
dem Grad der Nutzbarmachung dieses anorganischen Pools. Obwohl mehr als 90 %
dieses anorganischen Kohlenstoffpools aus HCO−3 -Ionen bestehen (siehe Gleichung
10) synthetisiert das Phytoplankton seinen Kohlenstoff aus dem sehr kleinen (1 %)
Reservoire des gelösten CO2(aqua). Große kinetische Fraktionierungen begleiten die
biologische Fixierung von Kohlenstoff bei der Photosynthese. Dies führt zu den großen
Unterschieden zwischen dem δ13C in anorganischem und organischem Material und
vollzieht sich primär in zwei Stufen:
Die Aufnahme und intrazellulare Diffusion von CO2, ein reversibel verlaufender Pro-
zeß, ist verbunden mit einer eher moderaten Fraktionierung von etwa –4.0 0/00 und hat
in etwa die gleiche Auswirkung auf die δ13C-Änderung im ΣCO2 wie der Prozeß des
Gasaustausches.
Bei der zweiten Stufe, der enzymatischen Kohlenstofffixierung, die irreversibel ver-
läuft, wird eine Fraktionierung von bis zu –40 0/00 verursacht (siehe Bickert (2000) und
Zitate darin)12.
Die Isotopenfraktionierung bei der Bildung von biogenem Kalziumkarbonat ist im Ver-
hältnis zu derjenigen bei der Produktion von zellulärem Material sehr viel geringer.
Außerdem ist der mengenmäßige Anteil der CaCO3-Bildung geringer als der bei der
Bildung von organischem Material, so daß dieser Fraktionierungsprozeß vernachläs-
sigt werden kann.
Für die Änderungen der δ14C-Isotope gelten die gleichen Fraktionierungsprozesse wie
beim δ13C, mit Ausnahme des höheren Fraktionierungsfaktors. Der Fraktionierungs-
faktor steigt mit zunehmender Massendifferenz der beteiligten Kohlenstoffisotope an
und es gilt die Näherung: Ändert sich das 13C/12C-Verhältnis um einen bestimmten
Betrag, so verschiebt sich das 14C/C-Verhältnis um das Quadrat dieses Betrags. Für








12Die Variation des δ13C in marinem organischen Material ist zum Teil sehr groß. So zeigen sich
δ13C-Gehalte im partikulären organischen Material von –16 bis –35 0/00. Zwischen 40 ◦N und 40 ◦S
zeigen sich Gehalte zwischen –18 und -22 0/00, wohingegen die niedrigsten δ13C-Werte in den Polarge-
bieten beobachtet wurden (Goericke and Fry 1994). Somit ist die Näherung von –20 0/00 im δ13C des
organischen Materials nicht unrealistisch.
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mit dem NBS-Standardverhältnis (14C/C)Standard von 1.176 · 10−12 (z. B. Stocker
and Wright 1996) und mit C = 12C + 13C + 14C≈ 12C + 13C. Da im Ozean die
zerfallsbedingten Gradienten der 14C-Verhältnisse um ein bis zwei Größenordnun-
gen höher sind als diejenigen aufgrund von Fraktionierungsprozessen, spielt die 14C-
Verteilung eine untergeordnete Rolle. Will man jedoch Proben unterschiedlicher Sub-
stanzen bezüglich ihres 14C-Alter vergleichen, so müssen die Einflüsse der Fraktionie-
rungsprozesse auf das δ14C berücksichtigt werden. Um nur diejenigen Veränderungen
im δ14C zu betrachten, die durch den radioaktiven Zerfallsprozeß hervorgerufen wer-
den und nicht zusätzlich durch Fraktionierung beeinflußt sind, wird eine Korrektur im
δ14C-Verhältnis durchgeführt. Die dafür verwendete fraktionierungsbereinigte Delta-
Notation lautet:
∆14C [0/00] = δ







Dieser Wert gibt die Abweichung des Verhältnisses von 14C zum Gesamtkohlenstoff
(C) einer Probe zu dem NBS-Standardverhältnis an, wobei über den 13C-Gehalt der
Probe etwaige fraktionierungs- und zerfallsbedingte 14C-Beiträge so normiert wer-
den, als ob sie in terrestrischer Biomasse (Holz) mit einem δ13C-Wert von –25 0/00
übertragen werden würden (Stuiver and Polach 1977). Hiermit lassen sich Proben aus
unterschiedlichem Material und unterschiedlichen Aggregatzuständen direkt miteinan-
der bezüglich ihres 14C-Alters vergleichen. Mit Hilfe des radioaktiven Zerfallsgesetzes
kann aus dem ∆14C ein 14C-Alter bestimmt werden:
d14C
dt
















mit ∆14Ct0 als Referenzwert der 14C-Konzentration und ∆14Ct als beobachtete 14C-
Konzentration zum Zeitpunk t. ∆t bezeichnet das 14C-Alter.
Wird ein Referenzwert von ∆14C = 0 0/00 angenommen, der dem atmosphärischen 14C-
Verhältnis im Jahre 1850 entspricht, ergibt sich aus Gleichung (33) das 14C-Alter:







mit der Zerfallskonstanten λ =1/8033 a−1 und ∆14C als fraktionierungskorrigiertes
δ14C. Für die Zerfallskonstante wurde hierbei eine Halbwertszeit von 5568 Jahren an-
genommen, um auch ältere 14C-Analysen vergleichen zu können (Stuiver and Polach
1977). Das sich aus dieser Berechnung ergebende Alter wird als konventionelles 14C-
Alter bezeichnet.
Werden nun entsprechende ∆14C-Beobachtungswerte aus dem Atlantik eingesetzt
(siehe Abb. 12 unten), so ist erkennbar, daß das Tiefenwasser des Nordatlantiks (NADW)
2.3 Kohlenstoff isotope 19
ein konventionelles 14C-Alter von etwa 800 Jahren aufweist, wohingegen sich im Ant-
arktischen Bodenwasser (AABW) ein viel höheres Alter zeigt: 1400 Jahre unterhalb
von 3500 m. Insbesondere weist das AABW schon unmittelbar nach seiner Bildung im
Weddell- und Rossmeer ein hohes 14C-Alter von etwa 1300 Jahren auf (∆14C-Gehalt
von –150 0/00). Dies bedeutet, daß AABW aus schon “vorgealtertem“ zirkumpolaren
Tiefenwasser, das in die Quell-Regionen des AABW aufsteigt, gebildet wird. Beim
Kontakt mit der Atmosphäre wird dieses Wasser abgekühlt und sinkt ab, jedoch ist
die Verweildauer an der Meeresoberfläche zu kurz für eine wesentliche Erhöhung der
∆14C-Konzentration bzw. Reduzierung des 14C-Alters.
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3 Modellierung des marinen Kohlenstoffkreislaufs
In diesem Kapitel wird das für dieser Arbeit verwendete biogeochemische Modell des
ozeanischen Kohlenstoffkreislaufs, das am Max-Planck-Institut für Meteorologie in
Hamburg entwickelt wurde, vorgestellt. Es handelt sich hierbei um eine Modellversion,
die von Maier-Reimer (1993) als HAMOCC2 bezeichnet wird, jedoch wurden von mir
einige Modifikationen vorgenommen, so z. B. die Einführung einer tiefenabhängigen
Vertikaldiffusion. Diese bewirkt im biogeochemischen Modell eine leichte Abschwä-
chung bei starken vertikalen Konzentrationsgradienten und ist in dieser Beziehung
konsistent mit dem physikalischen Ozeanmodell (siehe Abschnitt 3.2). Konzeptionell
ist das Kohlenstoffmodell ein Modell der biologisch induzierten chemischen Flüsse
im Ozean. Es basiert auf der exakten stöchiometrischen Konstantheit von organischem
Material, wie sie ein sogenannter “Redfield-Ozean“13 aufweisen würde (Maier-Reimer
1993). Phosphat wird im Modell als Nährstoff verwendet, der die biologische Produk-
tivität limitiert. Es besteht eine kontroverse Debatte darüber, ob Phosphat oder Nitrat
diese Rolle im realen Ozean übernimmt (Marchal et al. 1998 und Zitate darin). Die
Einsetzung von Phosphat hat den Vorteil, daß die Prozesse der N2-Fixierung14 und
Denitrifikation15 nicht formuliert werden müssen und ein gut dokumentierter Daten-
satz zur Verfügung steht (Conkright et al. 1994).
Die Modellergebnisse resultieren aus der Kopplung eines physikalischen Ozeanmo-
dells mit dem oben erwähnten biogeochemischen Modell, wobei das Kohlenstoffmo-
dell in einem sogenannten “Offline-Modus“ betrieben wird. Dies bedeutet, daß die
Modellausgabefelder des ozeanischen Zirkulationsmodells als zeitlich konstante Ein-
gabefelder für das biogeochemische Modell dienen. Da in dieser Arbeit ozeanische
Gleichgewichtszustände (der vorindustrielle und der glaziale) untersucht werden, stellt
dies keine gravierende Einschränkung bei der Untersuchung der marinen Stoffvertei-
lung dar. Für eine Untersuchung von transienten Modelläufen wie etwa bei einem
Schmelzwasserereignis vor etwa 11000 bis 13000 14C-Jahren VH16 wäre ein zeitlich
unverändertes Geschwindigkeitsfeld eine zu starke Restriktion, um Aussagen über die
Veränderung im marinen Kohlenstoffsystem zu machen.
Die Eingabefelder enthalten potentielle Temperaturen, Salzgehalte, vertikale und ho-
rizontale Geschwindigkeiten, die Anzahl der Konvektionsereignisse und die Eisvertei-
13Organisches Material aus der Meeresoberfläche, das von Organismen mit Hilfe der Photosynthese
erzeugt wird, besteht aus einer komplexen Mischung an Verbindungen. Trotzdem erfolgt die Zunahme
der Konzentrationen von Nitrat und Phosphat und die Abnahme im gelösten Sauerstoffgehalt bei der
Oxidation von organischem Material in der Tiefe des Ozeans, wo das Recycling organischer Materie
stattfindet, im wesentlichen in konstanten Proportionen. Dies reflektiert die Tatsache, daß im zeitlichen
und räumlichen Mittel die Aufnahme der Hauptelemente (Kohlenstoff, Stickstoff und Phosphor) für
die Synthetisierung von zellulärem Material in einem bestimmten Verhältnis erfolgt. Die atomaren Ver-
hältnisse, mit denen Kohlenstoff, Stickstoff, Phosphor und Sauerstoff (C:N:P:-O2) verbraucht werden,
bezeichnet man als Redfield-Verhältnisse (Burton 1996).
14Umwandlung von N2-Gas zu organischem Stickstoff (N).
15Umwandlung von NO−3 zu N2 und N2O-Gas.
16Die Abkürzung VH ”vor heute” bezeichnet vergangene Jahre vor dem Jahr 1950.
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lung. Da das biogeochemische Modell mit einem Zeitschritt von einem Jahr rechnet,
werden deshalb die Jahresmittelwerte aus dem physikalischen Ozeanmodell verwen-
det. Modell mit einem Zeitschritt von einem Jahr operiert, werden deshalb Jahresmit-
telwerte verwendet. Die Eisverteilung kennzeichnet die Begrenzung der biologischen
Produktion auf eisfreie Regionen und die Anzahl der Konvektionsereignisse sorgt, zu-
sätzlich zu den Vertikalgeschwindigkeiten, für eine schnelle regionale Vertikalvertei-
lung der modellierten Stoffe (Tracer) in der Wassersäule. Die Temperaturen und Salz-
gehalte werden für die Löslichkeitskinetiken von CO2, O2 und CaCO3 unter Gleich-
gewichtsbedingungen verwendet.
Im Modell sind die drei Kohlenstoffreservoire Atmosphäre, Ozean und Sediment be-
rücksichtigt, wobei das Sedimentreservoir nur eine sehr einfache Behandlung erfährt.
Das Sedimentreservoir ist nötig zur Schließung des Kohlenstoffkreislaufs (siehe Prin-
zipskizze in Abbildung 1).
Der Inhalt der Abschnitte 3.3 bis 3.8 beruht im wesentlichen auf den Ausführungen
von Heinze (1990). Der Zusammenhang soll aber hier noch einmal dargestellt wer-
den, um die Umsetzung der Basisgleichungen des marinen Kohlenstoffkreislaufs in
die Modellparametrisierung zu verdeutlichen und einen Vergleich mit anderen Para-
metrisierungen des marinen Kohlenstoffkreislaufs zu ermöglichen.
3.1 Modellgitter
Das biogeochemische Modell (HAMOCC2) basiert auf einem Arakawa E-Gitter (Ara-
kawa and Lamb 1977). Dieser Gittertyp besteht aus zwei seitlich versetzten (ver-
schränkten) Gittern, einem sogenannten “staggered grid“, bei dem die Tracerpunkte17
in der Mitte der Geschwindigkeitspunkte in allen drei Dimensionen angeordnet sind
(siehe Abbildung 2 und 3). Bei dieser Gitteranordnung überlappen sich die geraden
und ungeraden Positionen der Gitterpunkte, was bei der Berechnung von Tracerin-
ventaren berücksichtigt werden muß. Die globale horizontale Auflösung des Modells
besitzt 72× 72 Gitterpunkte, dies entspricht einer horizontalen Auflösung von etwa
3.5◦.
Das Modell hat eine vertikale Auflösung von 11 Schichten mit den für die Tracer
relevanten Tiefenniveaus, die in der Mitte der Schichtgrenzen liegen, bei 25, 75, 150,
250, 450, 700, 1000, 2000, 3000, 4000 und 5000 m (siehe Abbildung 2). Der Transport
und die chemisch-biologischen Umsetzungen der Tracer erfolgen im Modell über ein
Differenzenverfahren (in der Zeit vorwärts). Die Tracervariablen sind atmosphärisches
pCO2, anorganischer Kohlenstoff 18 (ΣCO2), Alkalinität19, als limitierender Nährstoff
17Als Tracerpunkte werden diejenigen Gitterpunkte bezeichnet, an denen die Stoffkonzentrationen,
z.B. Phosphat, berechnet werden.
18In der Literatur gibt es für diesen Ausdruck weitere Bezeichnungen wie dissolved organic carbon
“DIC “ oder total anorganic carbon “TCO2 “.
19Die Alkalinität wird im Modell wie ein Stoff behandelt, obwohl es sich strenggenommen um eine
Ionenladung handelt.




















Abbildung 1: Schematische Darstellung der im Modell behandelten Reservoire und
Prozesse nach Heinze et al. (1991).
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vertikale
= Vektorpunkte (vertikale Geschwindigkeitspunkte)
= Tracerpunkte (Druck, T, S, Konzentrationen)
= Vektorpunkte (horizontale Geschwindigkeitspunkte)




































Abbildung 2: Darstellung der vertikalen Gitterstruktur. An den Vektorpunkten werden
die horizontalen und vertikalen Geschwindigkeiten berechnet und an den Skalarpunk-
ten der Druck, die Temperatur, der Salzgehalt und die Konzentrationen der Tracer.
Die Wassertiefe ist an einem Vektorpunkt definiert und liegt in der Mitte zwischen
zwei Tiefenniveaus der horizontalen Geschwindigkeits- und Tracerpunkte. Somit ver-
läuft die Küstenlinie (schwarz dickgestrichelt) nur an Gitterpunkten der horizontalen
Geschwindigkeiten. Damit wird erreicht, daß eine Substanz nur zwischen Ozeanpunk-
te advektiert werden kann. Die vertikale Ausdehnung einer Elementarbox wird nach
oben und unten durch das Tiefenniveau des Gitterpunktes der Vertikalgeschwindig-
keit begrenzt. In der untersten Modellschicht reduziert oder erhöht sich die vertikale
Ausdehnung der Modellbox um den Anteil, den die Bodentopographie einnimmt.
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Küstenlinie
Elementarbox
Abbildung 3: Darstellung des horizontalen Modellgitters (Symbolbedeutung wie in
Abbildung 2). Die Elementarbox repräsentiert einen Tracerpunkt, der von vier Vektor-
punkten umgeben ist. Die explizite horizontale Diffusion ist nur über die Ecken solch
einer Elementarbox erlaubt. Die Küstenlinie läuft durch Geschwindigkeitspunkte und
verhindert damit einen Austausch zwischen einem Land- und Wasserpunkt.
Phosphat20 (PO3−4 ), gelöster Sauerstoff (O2), partikulärer organischer Kohlenstoff 21
(POC) und partikuläres Kalziumkarbonat (planktonische kalkhaltige Hartteile22). Für
alle Tracervariablen, die Kohlenstoff enthalten, werden zusätzlich auch die stabilen
Isotope 12C, 13C und das instabile 14C berechnet.
3.2 Zirkulationsfeld aus dem physikalischen Ozeanmodell
Da die Modelläufe mit dem physikalischen Modell nicht vom Autor selbst durchge-
führt wurden, werden hier nur die Ergebnisse dargestellt. Die Modelläufe mit dem phy-
sikalischen Ozeanmodell, eine modifizierte Version des LSG23, wurden von A. Paul
(Schäfer-Neth and Paul 2001) hier im Fachbereich Geowissenschaften der Universi-
tät Bremen durchgeführt. Paul führte ein neues, nur schwach diffusives und schwach
dispersives Advektionsschema (QUICK24, Leonard (1979)) für Salzgehalt und Tempe-
20Phosphat wird im Modell in Kohlenstoffäquivalenten wiedergegeben, d. h. das Modellergebnis wird
durch 117 dividiert, welches das globale mittlere Verhältnis von Kohlenstoff- zu Phosphoratomen (P/C)
in der Biomasse ist (Anderson and Sarmiento 1994).
21Diese Kohlenstoffart wird oftmals auch als organisches Weichgewebe bezeichnet.
22Dazu gehören die Coccolithophoren (sehr kleine Einzeller mit CaCO3-haltigen Plättchen auf ihrer
Außenwand) und Foraminiferen mit einer kalkhaltigen Schale.
23Large Scale Geostrophic Ocean Model. Dieses Modell wurde am Max-Planck-Institut für Meteo-
rologie in Hamburg entwickelt (Maier-Reimer et al. 1993).
24Die Abkürzung QUICK bedeutet: Quadratic upstream interpolation for convective kinematics.
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Parameter Heutige Bedingungen Glaziale Randbedingungen
Meeresoberflächentemperatur Shea et al. (1990)1 Weinelt et al. (1996)
Meeresoberflächensalzgehalt Levitus et al. (1994)2 Schäfer-Neth and Paul (2001)
Wind Lorenz et al. (1996) Lorenz et al. (1996)
1Die Meeresoberflächentemperatur wird auf -1.8 ◦C über den eisbedeckten Regionen
nach Shea et al. (1990) gesetzt.
2Die winterlichen Oberflächensalzgehalte im Ross- und Weddellmeer wurden
nach Johns et al. (1997) angepaßt.
Tabelle 1: Antriebs-Bedingungen der verschiedenen Modelläufe für das physikalische
Ozeanmodell
ratur, ein neues Konvektionsschema, das eine vollständige Stabilisierung der Wasser-
säule nach jedem Zeitschritt erreicht (Marotzke 1991) und eine explizite vertikale Dif-
fusion in das LSG ein. Trotz einer impliziten Formulierung (bei der lange Zeitschritte
verwendet werden können) war eine Reduzierung des Zeitschritts von 30 auf 6 Tage
nötig und damit eine lineare Interpolation zwischen den in monatlichen Mitteln vorlie-
genden oberen Randbedingungen. Der entscheidende Unterschied zu anderen Modell-
läufen (Heinze et al. 1991, Maier-Reimer 1993) ist hierbei das Nichtverwenden einer
Kaltluftadvektion im nördlichen Nordatlantik. Diese parametrisierte Kaltluftadvektion
wurde ursprünglich zur Anpassung der Produktion von Nordatlantischem Tiefenwas-
ser (NADW) verwendet. Diese Möglichkeit scheint legitim für den heutigen Klima-
zustand zu sein, kann aber nicht auf die Untersuchung des glazialen Klimazustandes
übertragen werden, da eine solche Kaltluftadvektion sich im Glazial sehr stark von der
heutigen unterschieden haben dürfte. Deshalb wurde das physikalische Ozeanmodell
statt mit oberflächennahen Lufttemperaturen mit Meeresoberflächentemperaturen an-
getrieben. Nur für sie liegen Proxydaten für den Paläozean vor. Auf ein Meereismodell
wurde verzichtet. Stattdessen wurden die Gitterzellen mit einer Gefriertemperatur von
-1.8 ◦C als eisbedeckt angenommen.
Die Ergebnisse der Modellsimulationen mit dem modifizierten LSG sind in Abbil-
dung 4 dargestellt und die verwendeten Oberflächenrandbedingungen in Tabelle 1 auf-
geführt.
Zirkulation im Atlantik
Die meridionale Umwälzbewegung im rezenten Atlantik wird durch das NADW do-
miniert (siehe Abbildung 4 links oben). Der modellierte Volumentransport beträgt ma-
ximal 13 Sv25 und liegt im unteren Bereich ozeanographischer Abschätzungen von 12
bis 22 Sv (Macdonald and Wunsch 1996). Von diesen 13 Sv werden 8 Sv unterhalb
von 1500 m Tiefe über den Äquator und in den Südozean (über 30◦ S) transportiert.
Unterhalb der NADW-Zelle breitet sich die Zelle des Antarktischen Bodenwassers
(AABW), mit einer maximalen Stärke von 4 Sv, nach Norden bis über 30◦ N aus. Die-
25(1 Sv = Sverdrup = 1× 106m3 s−1)










































































































































































































Abbildung 4: Dargestellt ist die meridionale Stromfunktion für den Atlantik und Pa-
zifik. Sie gibt die Stärke der thermohalinen Umwälzung des Ozeanwassers an. Der
Transport erfolgt entlang der Stromlinien, negative Werte der Stromlinien kennzeich-
nen eine Zirkulation gegen den Uhrzeigersinn. Links oben: Stromlinien der rezenten
Zirkulation im Atlantik (Sv = Sverdrup = 1× 106m3 s−1). Rechts oben: Stromlinien
der glazialen Zirkulation im Atlantik. Links unten: Stromlinien des rezenten Pazifiks.
Rechts unten: Stromlinien des glazialen Pazifiks.
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Autoren NADW Transport Transport AABW
Produktion über den über 30◦ S über
Äquator 30◦ S
Schäfer-Neth and Paul 2001 13 8 8 4
siehe Abb. 4 links oben
Lautenschlager et al. 1992 22∗ 16∗ 16∗ 8∗
Döscher et al. 1994 17 8∗ k. A. 4
Fichefet et al. 1994 17 10∗ 8 2
Rahmstorf 1994 12∗ 3∗ 3∗ 3∗
Stocker et al. 1994 14 8∗ 6∗ 2
Duplessy et al. 1996 17 12∗ 8 2∗
Stocker and Wright 1996 20∗ 20∗ 16∗ 2∗
Weaver and Hughes 1996 13 8∗ 8 4
Yamanaka and Tajika 1996 24 14∗ 14∗ 4
England and Holloway 1998 20.1 8.5∗ 8.5 4∗
Ganopolski et al. 1998 20 12∗ 10 2
Weaver et al. 1998 16 10∗ 8 2∗
Winguth et al. 1999 24∗ 18∗ 16∗ 4∗
Tabelle 2: Beispiele der modellierten, zonal gemittelten Transportraten des Nordatlan-
tischen Tiefenwassers (NADW) in Sverdrup im heutigen Atlantik und seiner Ausbrei-
tung nach Süden, sowie der Ausbreitung des Antarktischen Bodenwassers (AABW)
in Richtung Norden über 30◦ S. Die mit einem ∗ versehenen Zahlenwerte wurden aus
den Abbildungen geschätzt, da die Quellen keine expliziten Angaben enthielten. Die
Abkürzung k. A. bedeutet, es ist keine Angabe möglich, da die Modelldomäne sich
nicht über 30◦ S erstreckt.
ser Wert stimmt überein mit Beobachtungen von 4 Sv bei 32◦ S nach Schmitz (1995).
Zum Vergleich dieser Transportraten (NADW und AABW) sind die Modellergebnisse
unterschiedlicher Modelltypen und Konfigurationen (gekoppelte Modelle, Ozeanmo-
delle mit unterschiedlicher Vertikal- und Horizontalauflösung) in der Tabelle 2 auf-
geführt. Diese Aufstellung zeigt einen kleinen Teil der in der Literatur beschriebenen
Modelle und erhebt keinen Anspruch auf Vollständigkeit. Das antarktische Zwischen-
wasser (AAIW) strömt oberhalb von 1500 m nordwärts in den Atlantik ein. Die model-
lierte Transportstärke (30◦ S) beträgt maximal 8 Sv, die etwas unterhalb der Abschät-
zung nach Schmitz (1995) von 10 Sv liegt.
Die glazialen Modellergebnisse (Abb. 4 rechts oben) zeigen eine Abschwächung des
atlantischen “Overturnings “ um 50 % gegenüber dem rezenten Ergebnis. Es kommt
dabei aber zu keinem Zusammenbruch der “Conveyor“-Zirkulation, wie von Lau-
tenschlager et al. 1992 beschrieben (siehe dazu auch Tabelle 3). Eine Halbierung
des glazialen NADW-Transports ist nach LeGrand and Wunsch (1995) kann in Ein-
klang mit δ13C-Daten gebracht werden. Eine damit verbundene Zunahme der AABW-
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Autoren NADW Transport Transport AABW
Produktion über den über 30◦ S über
Äquator 30◦ S
Schäfer-Neth and Paul 2001 6 4 4 4
siehe Abb. 4 rechts oben
Lautenschlager et al. 1992 0 0 0 18∗
Fichefet et al. 1994 11 4∗ 1 2∗
Rahmstorf 1994 12∗ 3∗ 1∗ 3∗
Duplessy et al. 1996 11 5∗ 2∗ 2∗
Ganopolski et al. 1998 18∗ 6∗ 3∗ 3∗
Weaver et al. 1998 8∗ 6∗ 4∗ 6∗
Winguth et al. 1999 16∗ 10∗ 8∗ 6∗
Tabelle 3: Beispiele der modellierten Transportraten im glazialen Atlantik für das
Nordatlantische Tiefenwasser (NADW) und das Antarktische Bodenwasser (AABW).
Nach den Modellergebnissen von Lautenschlager et al. (1992) gab es keine glaziale
NADW-Produktion im Atlantik, stattdessen kam es zu einer sehr starken Tiefenwas-
serproduktion im Nordpazifik. ∗ siehe Erklärung in Tabelle 2.
Ausbreitung nach Norden ist in der meridionalen Stromfunktion nicht zu erkennen,
obwohl sich die NADW-Zelle leicht abgeflacht hat. Die biogeochemischen Modeller-
gebnisse stellen somit auch eine Verifikation für das Ozeanmodell dar. So kann mit der
∆14C-Verteilung im Kohlenstoffmodell eine Beurteilung der thermohalinen Zirkulati-
on im physikalischen Ozeanmodell erfolgen, da die Parametrisierung des radioaktiven
14C-Isotops am wenigsten von eventuellen Ungenauigkeiten in der Parametrisierung
biologischer Prozesse beeinflußt wird (siehe dazu auch im Abschnitt 4.1.2, Abbildung
12).
Zirkulation im Pazifik
Im Unterschied zum Atlantik weist der Pazifik nur eine einzige Zirkulationszelle auf.
Die modellierten Transportraten im Pazifik (Abb. 4 links unten) werden dominiert von
einem Eintrag von etwa 6 Sv antarktischem Bodenwasser unterhalb von 3000 m Tie-
fe und dem Aufstieg und der Rezirkulation im nördlichen Pazifik in mittleren Tiefen
zwischen 1500 und 3000 m mit einer Stärke von etwa 4 Sv. Oberhalb von 1500 m ist
ein Eintrag von etwa 6 Sv antarktischem Zwischenwasser zu erkennen.
Nach Schmitz (1995) beträgt der Einstrom von antarktischem Bodenwasser in den Pa-
zifik bei 32◦ S 20 Sv, von denen etwa 10 Sv den Nordpazifik bei 10◦ N erreichen. Der
Ausstrom in den antarktischen Ozean liegt in der selben Größenordnung und der Ein-
trag von antarktischem Zwischenwasser in den Pazifik besitzt eine Stärke von etwa
4 Sv.
Im Vergleich zu diesen Beobachtungen und Abschätzungen nach Schmitz (1995) sind
die Modellergebnisse im Pazifik, mit Ausnahme des Zwischenwassers, um etwa 70 %
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zu niedrig. Dies ist nicht verwunderlich, da die modellierten Transporte in den Pazi-
fik auch von der Stärke der Tiefenwasserbildung im Nordatlantik abhängen und die
Transporte von atlantischem Tiefenwasser im Vergleich zu Beobachtungen und ande-
ren Modellergebnissen am unteren Ende liegen. Andererseits sind die Beobachtungen
auch mit einer Unsicherheit von etwa 50 % behaftet (Schmitz 1995).
Die glazialen Transportraten im Pazifik (Abb. 4 rechts unten) zeigen im Vergleich zum
rezenten Modellergebnis einen Eintrag von pazifischem Bodenwasser von nur noch
4 Sv, was einer Abnahme um etwa 33 % entspricht. Gleichzeitig hat sich der Einstrom
von Zwischenwasser aus dem antarktischen Ozean von etwa 6 Sv auf 8 Sv verstärkt
und erstreckt sich etwas weiter nach Norden. Der südliche Austrom von glazialem pa-
zifischen Tiefenwasser in etwa 3000 m Tiefe ist um 50% erniedrigt und beträgt nur
noch 2 Sv.
Eine mögliche glaziale Tiefenwasserquelle im Pazifik, wie von einigen Autoren ange-
deutet (Lund and Mix 1998, Michel et al. 1995, Lynch-Stieglitz and Fairbanks 1994),
ist in der Darstellung der Stromlinien nicht erkennbar.
3.3 Modellatmosphäre
Die Modellatmosphäre besteht aus einer einzigen Schicht und steht mit den einzelnen
Ozeanoberflächenboxen über den Gasaustausch in Verbindung. Die atmosphärische
Kohlendioxidkonzentration wird zonal gemittelt und über meridionale Diffusion ver-
teilt. Der meridionale Kohlenstofftransport in der Atmosphäre erfolgt über den Ansatz:




T = diffusiver Transport,
φ = geographische Breite,
k(φ) = breitenabhängiger Diffusionskoeffizient,
C = atmosphärischer CO2-Gehalt.
Mit dem hier verwendeten Zeitschritt von einem Jahr könnte prinzipiell auch mit einem
global konstanten CO2-Gehalt gerechnet werden. Der obige Ansatz erlaubt aber auch
die Berechnung mit einem kürzeren Zeitschritt und somit eine saisonale Auflösung.
Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphäre
Der Austausch von niedrig bis moderat löslichen Gasen (wie CO2) zwischen der Luft
und dem Meer wird durch eine dünne, etwa 40 µm (Broecker and Peng 1982) dicke
Grenzschicht an der Ozeanoberfläche, in der die molekulare Diffusion den Transport
durch turbulente Bewegung übersteigt, kontrolliert. Der physikalische Zustand dieser
Grenzschicht bestimmt den Gasaustausch und bewirkt eine Konzentrationsdifferenz
des gelösten CO2 an der Grenzfläche zwischen Luft und Meer und der Vermischungs-
schicht darunter. Formal läßt sich der Nettogasfluß pro Einheitsfläche (F ), d. h. die
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Differenz zwischen Luft-Meer-Gasaustausch (Flm) und dem Meer-Luft-Gasaustausch
(Fml), als Bulk-Formel (z. B. Broecker and Peng 1982) schreiben:
F = Flm − Fml = ω · (α · pCO2Luft − C∗Wasser) , (36)
wobei pCO2Luft den Partialdruck des atmosphärischen CO2 kennzeichnet und das Pro-
dukt α ·pCO2Luft die Konzentration des gelösten CO2 in der Luft-Meer-Grenzschicht.
Der Parameter α charakterisiert die CO2-Löslichkeit und ist eine Funktion von Tem-
peratur und Salzgehalt (Weiss 1974). Die Konzentration des gelösten CO2 in der Ver-
mischungsschicht wird mit C∗Wasser bezeichnet. Der Koeffizient ω stellt die “Transfer-
geschwindigkeit “ oder auch “Pistongeschwindigkeit “ dar. Herkömmlicherweise wird
die Gleichung 36 geschrieben als
F = λ · (pCO2Luft − pCO2Wasser) . (37)
Das Produkt α · ω = λ wird als Gasaustauschkoeffizient bezeichnet und in den Ein-
heiten molm−2 a−1 ppm−1 ausgedrückt. Der CO2-Partialdruck der Luft im Gleichge-
wicht mit dem Meerwasser wird durch den Ausdruck pCO2Luft = C∗Wasser/α wieder-
gegeben. Die Variablen pCO2Luft und pCO2Wasser sind leicht zu messen, aber über
den Gasaustausch-Koeffizienten ist wenig bekannt. Broecker et al. (1986) bestimm-
ten die Größenordnung des globalen Gasaustausches über die Balance von natürli-
chem radioaktiven Kohlenstoff und dem künstlich aus Atombombenversuchen pro-
duzierten Kohlenstoff. Mit dieser Methode wurde ein globaler Mittelwert von 0.061±
0.010molm−2 a−1 ppm−1 bei einem atmosphärischenCO2-Partialdruck von 353µatm
und einer eisfreien Ozeanoberfläche von 3.5× 1014m2 bestimmt. Dies korrespondiert
mit einem globalen Bruttoaustauschfluß von 90GtCa−1 und einer atmosphärischen
Luft-Meer-Austauschzeit von 8.2 Jahren (Heimann 1993). Im Modell wird mit einer
konstanten Gasaustauschrate von 17molm−2 a−1 bei einem CO2-Gehalt von 270 ppm
gerechnet. Dies entspricht einem Gasaustauschwert von 0.063molm−2 a−1 ppm−1
und führt zu einem Bruttoaustauschfluß von 71.4GtCa−1 und einer atmosphärischen
Austauschzeit von 7.9 Jahren bei einem vorindustriellen atmosphärischen Kohlenstoff-
inventar von 566GtC (siehe Tabelle 4 im Abschnitt 4.1.2).
Im Kohlenstoffmodell wird der CO2-Partialdruck im Oberflächenwassers über die
Gleichung (1) im Abschnitt 2.1 berechnet.
3.4 Stofftransport im Ozean
Der Stofftransport mit dem Strömungsfeld wird im Kohlenstoffmodell aufgespalten in
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wobei C die Stoffkonzentration bezeichnet, ~v den Strömungsvektor mit den Kompo-
nenten (u, v, w)26. Kdiff beschreibt den horizontalen Diffusionskoeffizienten, Vdiff den
vertikalen Diffusionskoeffizienten und q stellt die Quellen und Senken der Tracer dar.
Durch Umformung mit Hilfe des Gaußschen Integralsatzes kann man die integrale





C dV = −
∫∫
C · ~v · ~n dA−
∫∫
Kdiff · ~n · ~∇C dA
−
∫∫




V = Volumen der Modellbox,
A = geschlossene Fläche um die Box,
~n = Normalenvektor senkrecht auf A nach außen zeigend,
~∇ = Nablaoperator oder Gradient des skalaren Feldes C.
Daraus läßt sich ein “up-stream “ Differenzenschema mit zeitlichen Vorwärtsdiffer-
enzen für jede einzelne Box mit ihren i Nachbarboxen ableiten:
V ·
(















C t+4ti − C t+4t
4zi = Q, (40)
26Wobei u positiv nach Norden, v positiv nach Osten und w positiv nach unten gerichtet sind.
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mit
t = Index für die alte Zeitebene,
t+4 t = Zeitpunkt zur neuen Zeitebene,
C = Tracerkonzentration in der Box,
Ci = Konzentration in den i benachbarten Boxen,
4t = Zeitschritt (ein Jahr),
4xi = horizontaler Ortsschritt bezüglich des Nachbargitterpunktes i,
4zi = vertikaler Ortsschritt bezüglich des Nachbargitterpunktes i,
v→i = Strömungskomponente in die Box hinein,
v←i = Strömungskomponente aus der Box hinaus,
Kdiff = konstanter horizontaler Diffusionskoeffizient (0.02 m2 s−1),
Vdiff = Vref +D/pi arctan [R · (Z− Zref)],
= tiefenabhängiger vertikaler Diffusionskoeffizient in der Referenz-
tiefe Zref , Modelleinstellung 0.61× 10−4m2 s−1,
D = Definiert den Tiefenbereich von der Meeresoberfläche bis zum
Boden, Modelleinstellung 1.0× 10−4m2 s−1,
R = Definiert die Variationsrate des Koeffizienten mit der Tiefe, Mo-
delleinstellung 1.5× 10−3m−1,
Zref = Referenztiefe, Modelleinstellung 1000m,
Z = Tiefenniveau in Meter,
Somit variiert der vertikale Diffusionskoeffizient zwischen
Meeresoberfläche und Meeresboden zwischen 0.3×10−4 und 1.05
×10−4 m2 s−1,
Q = Quellen- und Senkenterm.
Es handelt sich hierbei um ein implizites Differenzenschema, da die Konzentratio-
nen des neuen Zeitschritts (C t+4t) unbekannt sind. Diese Konzentrationen werden
mit Hilfe eines Iterationsverfahrens zu jedem Zeitschritt bestimmt. Bei Annäherung an
einen Gleichgewichtszustand reduziert sich die Anzahl der Iterationen durch ein vorge-
gebenes Abbruchkriterium, das die maximale Konzentrationsänderung innerhalb einer
Modellbox zwischen zwei Iterationsschritten festlegt. Die Berechnung der Quellen-
und Senkenterme27 der chemischen und biologischen Wechselwirkungen erfolgt in se-
paraten Schritten (time splitting method), da die Zeitkonstante der im Modell behan-
delten Prozesse größer als ein Jahr oder gleich einem Jahr ist. Zusätzlich zum nume-
rischen diffusiven Transport, der aus dem impliziten “up-stream “-Lösungsschema re-
sultiert und parallel zum Tracertransport gerichtet ist, wird eine schwache horizontale
Diffusion (Kdiff) eingeführt, die lediglich über die Kanten zwischen zwei benachbar-
ten Boxen erfolgt. Das Advektionschema im Modellcode setzt sich aus einem “pre-
dictor step “ und einem “corrector step “ zusammen. Im “predictor step “ werden die
Gleichungen zur Berechnung der Konzentrationen mit Hilfe eines Iterationsverfah-
rens für den alten Zeitschritt berechnet. Der “corrector step “ wird eingeführt, um eine
27Diese Terme enthalten den Gasaustausch mit der Atmosphäre, die biologische Produktion, den
radioaktiven Zerfall des 14C und den Austausch mit dem Sediment.
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“Verletzung “ der Massenerhaltung durch Rundungsfehler nach Ausführung des “pre-
dictor step “ zu vermeiden. Das Ergebnis nach Abschluß der Iterationen wird mit Hilfe
der zum neuen Zeitschritt berechneten Flüsse zwischen den Modellboxen nachkorri-
giert. Die Rundungsfehler der Näherungslösungen wirken sich dadurch nur auf die
Veränderungen in den berechneten Stoffverteilungen zwischen zwei aufeinanderfol-
genden Zeitschritten aus, nicht jedoch auf den Gesamtstoffinhalt des Modellozeans
(eine detaillierte Beschreibung ist in Heinze (1990) zu finden).
3.5 Anorganischer Kohlenstoffhaushalt
Das anorganische Kohlenstoffsystem kann über die neun Gleichungen (1), (6), (7),
(9), (10), (14), (16), (17) und (29) in Abschnitt 2.1 und 2.2 eindeutig bestimmt wer-
den, sofern zwei dieser Größen bekannt sind. Im Kohlenstoffmodell werden hierfür
die Alkalinität und der anorganische Gesamtkohlenstoff (ΣCO2) ausgewählt, da sie
konservativ28 in Bezug auf Änderungen der Temperatur (T), des Salzgehalts (S) und
des hydrostatischen Drucks (P) sind. Außerdem müssen T, S und P für die Berechnung
der Gleichgewichts- und Löslichkeitskonstanten bekannt sein. T und S liefert das phy-
sikalischen Ozeanmodell, wohingegen der Druck im Kohlenstoffmodell mit Hilfe der
hydrostatischen Näherung berechnet wird. Aus der Alkalinität und ΣCO2 werden die
Konzentrationen von CO2(aqua), H+-Ionen (pH-Wert) und CO2−3 -Ionen über ein zwei-
dimensionales Newton-Raphson-Verfahren iterativ bestimmt.
Das Löslichkeitsprodukt des Wassers (KW, siehe Gleichung 9) wird nach Gleichung
7 von Dickson and Riley (1979) berechnet. Für den Koeffizienten im Salzgehaltsterm
wurde der Wert 0.09415 statt 0.9415 verwendet (siehe Heinze et al. 1999).
Die beiden Dissoziationskonstanten der Kohlensäure (K1, K2) berechnen sich nach
Mehrbach et al. (1973) (Tabelle 1), mit der Druckabhängigkeit von Culberson and
Pytkowicz (1968).
Die Dissoziationskonstante der Borsäure (KB) wird nach Edmond and Gieskes (1970),
Seite 1272, berechnet, mit der Druckabhängigkeit nach Culberson and Pytkowicz (1968)29.
Für die Bestimmung des Löslichkeitsprodukts (Ksp) von Kalzit wird die Gleichung 6
von Ingle (1975) zugrunde gelegt, wobei die Druckabhängigkeit nach Edmond and
Gieskes (1970), Seite 1285, berücksichtigt wird (siehe auch Abschnitt 2.2 Gleichung
29).
Der Gesamtboratgehalt wird über den spezifischen Boratgehalt als lineare Funktion
des Salzgehalts vorgegeben (siehe Abschnitt 2.1, Gleichung 17). Der Oberflächen-
28Bei Änderungen von Temperatur, Salzgehalt und Drucks werden die einzelnen Komponenten aus
denen sich ΣCO2 und die Alkalinität zusammensetzt verändert, jedoch derart, daß sich die Gesamtkon-
zentration nicht verändert, d. h. die Beträge der einzelnen Komponenten werden nur umverteilt.
29Die Druckabhängigkeiten von K1, K2 und KB werden ausgedrückt durch:
K1=K1 exp[Cp · (24.2− 0.085 · T)], K2=K2 exp[Cp · (16.4− 0.04 · T)] und
KB=KB exp[Cp · (27.5− 0.095 · T)], wobei Cp=P/(83.143 · T). Die Temperatur (T) wird in Kelvin
und der Druck (P) in Bar angegeben.
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sauerstoffgehalt wird auf den lokalen Sättigungswert festgelegt (Weiss 1970, Glei-
chung 12).
3.6 Organischer Kohlenstoffhaushalt
In diesem Abschnitt wird der organischen Kohlenstoffkreislauf, wie er im Modell pa-
rametrisiert wird, vorgestellt. Dies beinhaltet die Bildung von zellulärem und CaCO3-
haltigem Material an der Meeresoberfläche, seine Verteilung in der Wassersäule und
die Wechselwirkungen mit der Sedimentoberfläche.
3.6.1 Biologische Produktion in der euphotischen Zone
Die Bildung von organischem Kohlenstoff und der damit verbundene Verbrauch von
Nährstoffen ist im Modell in das Advektionsschema integriert. Der limitierende Nähr-
stoff im Modell beschränkt sich auf Phosphat, wobei bei der Nährstoffaufnahmerate
das Konzept der Michaelis-Menten-Kinetik verwendet wird. Damit kann die Advekti-
onsgleichung (40) folgendermaßen ausgedrückt werden:
C t+4t − C t
4 t = −
∑
i










C t+4ti − C t+4t






mit den Symbolen im 5. Term der obigen Gleichung (biologische Produktion):
S = Konstante mit dem Wert 1 wenn die Oberflächenkonzentration Phosphat
ist, andernfalls ist S=0,
IΦ = Breitenabhängiger Lichtfaktor zur Parametrisierung der Wachstumsbe-
dingungen des Phytoplanktons im Oberflächenwasser,
Vmax = Maximale Nährstoffaufnahmerate, Modelleinstellung 1 a−1,
KS = Michaelis-Menten-Konstante, Modelleinstellung 1× 10−5 mol/l,
PO4 = Phosphatkonzentration (PO3−4 ).
Zur Bedeutung der übrigen Symbole siehe Gleichung (40).
Die Zunahme der Nährstoffaufnahmerate ist am stärksten bei niedrigen Konzentratio-
nen und nähert sich schließlich bei weiterer Erhöhung der Konzentration asymptotisch
dem Wert Vmax an (z. B. Dugdale 1967). Bei einer Phosphatkonzentration von PO4 =
KS erreicht die Nährstoffaufnahmerate gerade die Hälfte des maximalen Wertes. Die
Abbildung 5 zeigt die breitenabhängige Verteilung der Solareinstrahlung, die im Jah-
resdurchschnitt pro Flächeneinheit in die Meeresoberfläche eindringt (Bacastow and
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Abbildung 5: Verteilung des breitenabhängigen Lichtfaktor (IΦ) zur Parametrisierung
der Wachstumsbedingungen von Phytoplankton in der Oberflächenschicht nach Baca-
stow and Maier-Reimer (1990).
Maier-Reimer 1990). Durch diese Parametrisierung (IΦ) wird den unterschiedlichen
Umweltbedingungen in den verschiedenen Ozeanregionen Rechnung getragen: günsti-
ge Bedingungen für das Phytoplanktonwachstum in niedrigen Breiten mit den besten
Wachstumsbedingungen in Äquatornähe und den ungünstigsten in den Polarregionen.
Die Kinetik der Kalkschalenbildung ist ähnlich derjenigen für die Produktion von par-
tikulärem organischen Kohlenstoff (POC), jedoch mit einer Temperaturabhängigkeit,
die bedingt, daß in der antarktischen Zirkumpolarstromregion unterhalb von 1 ◦C kei-
ne Kalkschalenproduktion mehr stattfindet. Dies wird im Prinzip durch Beobachtun-
gen der CCaCO3 zu Corg-Verhältnisse (rain-ratio) aus Sedimentfallen bestätigt, in denen
dieses Verhältnis in den hohen südlichen Breiten sehr klein wird (Tsunogai and Noriki
1991). Kalkschalen werden im Modell proportional zur POC-Produktion gebildet, mit
einem rain-ratio von 0.15 (in Anlehnung an Yamanaka and Tajika 1996).
Die temperaturabhängige Formulierung des rain-ratios im Modell zeigt die folgende
Gleichung:
Rrain = 0.15 · X
(5.0 + X)
mit X = exp (T− 3.5), (42)
wobeiRrain das rain-ratio (CCaCO3:Corg) bezeichnet und T die Wassertemperatur in ◦C.
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Abbildung 6: Temperaturabhängiges rain-ratio.
Abbildung 6 zeigt die Abnahme des rain-ratios mit abnehmender Temperatur. Sinken
die Temperaturen im Oberflächenwasser unter 9 ◦C wird die Kalkschalenproduktion
drastisch vermindert und kommt unterhalb von 1 ◦C vollständig zum Erliegen.
3.6.2 Organischer Partikelfluß durch die Wassersäule
Aufgrund des langen Modellzeitschritts von einem Jahr im Vergleich zur hohen Ab-
sinkgeschwindigkeit des organischen Materials (siehe Abschnitt 2.2, Seite 13) erfolgt
die vertikale Verteilung im Modell instantan nach seiner Bildung an der Meeresober-
fläche. Für die Vertikalverteilung von POC und CaCO3 werden zwei unterschiedliche
exponentiell mit der Tiefe abfallende Profile vorgegeben. In Abbildung 7 werden diese
Partikelflüsse in Prozent der Exportproduktion dargestellt. Die Parametrisierung des
vertikalen POC-Flusses erfolgt über
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Abbildung 7: Partikelfluß von organischem Material und Kalziumkarbonat durch die
Wassersäule in Prozent der Exportproduktion.
FPOC(z) = Relativer Anteil des an der Oberfläche pro Zeitschritt gebil-
deten partikulären organischen Materials (POC), der in der
jeweiligen Modellschicht verbleibt,
CPOC = Exportproduktionsrate [mol a−1],
z = Wassertiefe [m],
L = Tiefe, in der der Fluß auf einen Wert von 1/e abgefallen ist,
Modelleinstellung 800 m.
Der CaCO3-Fluß wird über die Gleichung
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FCaCO3(z) = Relativer Anteil des an der Oberfläche pro Zeitschritt gebil-
deten Kalkschalen-Materials, der in der jeweiligen Modell-
schicht verbleibt,
CCaCO3 = Exportproduktionsrate [mol a−1],
RCaCO3 = Anteil an Kalkschalen der instantan in die Bodenwasser-
schicht fällt, Modelleinstellung 20%,
z = Wassertiefe [m],
L = Längenskala für CaCO3-Material, Modelleinstellung
4000 m,
bezeichnen. Hierbei wurde die Annahme gemacht, daß 20% der CaCO3-Produktion
aus großen und schweren Kalkschalen besteht, die ohne Auflösung in die Bodenwas-
serschicht gelangen. Die Vertikalverteilungen der organischen Substanzen zeigen, daß
der Fluß des POC-Materials wesentlich stärker mit der Tiefe abnimmt als derjenige
des CaCO3. Dadurch erhöht sich das Verhältnis von CCaCO3: Corg mit Zunahme der
Tiefe, was mit Untersuchungen an Sedimentfallen in Einklang steht (z. B. Tsunogai
and Noriki 1991).
3.6.3 Abbau biogener Substanzen in der Wassersäule
Remineralisation von partikulärem organischen Material
Bei der Zersetzung des absinkenden POC wird Sauerstoff verbraucht. Die Reminera-
lisationsrate wird über den dafür zur Verfügung stehenden Sauerstoffgehalt bestimmt
(Redfieldverhältnis). Negative Sauerstoffkonzentrationen werden ausgeschlossen und
im Falle einer vollständigen Sauerstoffzehrung wird die Remineralisation an der je-
weiligen Modellbox ausgesetzt. Ein mögliches Gebiet anoxischer Bedingungen ist im
Zwischenwasser des Nordpazifiks denkbar (siehe Abb. 19 unten). Die Konzentrati-
onsänderungen in der Wassersäule werden über die jeweiligen Redfieldverhältnisse
gesteuert und werden wie folgt parametrisiert:








[POC]t+∆t = [POC]t −∆POC
[O2]
t+∆t = [O2]
t −∆POC · RRedfield








3.6 Organischer Kohlenstoffhaushalt 39
∆POC = Menge an POC, die pro Zeitschritt remineralisiert werden
kann (in Abhängigkeit des dafür zur Verfügung stehenden
Sauerstoffgehaltes),
K = Remineralisationsrate, Modelleinstellung 1.0 a−1 in der
Oberflächenschicht, in den Tiefenniveaus bis 3000 m
0.05 a−1 und darunter exponentielle Abnahme
(exp(-z/750 m), für z > 3000 m),
RRedfield = Redfieldverhältnis O2:C von 170:117,
[O2]Min = Schwellenwert des Sauerstoffgehalts für das Einsetzen
der bakterieller Zersetzung von POC, Modelleinstellung
10µmol l−1,
[POC]t+∆t = Abnahme der POC-Konzentration in der Wassersäule zum
Zeitpunkt t + ∆t,
[O2]
t+∆t
= Sauerstoffverbrauch bei der Remineralisation zum Zeit-
punkt t + ∆t,
[Alk]t+∆t = Abnahme der Alkalinität bei der Remineralisation durch die
Abgabe von Nitrat zum Zeitpunkt t + ∆t,
[PO4]
t+∆t
= Zunahme der Phosphatkonzentration bei der Remineralisa-
tion zum Zeitpunkt t + ∆t,
[ΣCO2]
t+∆t
= Zunahme der Konzentration von ΣCO2 bei der Reminerali-
sation zum Zeitpunkt t + ∆t,
wobei “t + ∆t “ und “t “ jeweils die Konzentrationen in der neuen und in der alten Zei-
tebene beschreiben. Phosphat wird im Modell als Kohlenstoffäquivalent behandelt, die
Umwandlung in Nährstoffkonzentrationen erfolgt durch die Multiplikation mit dem
Redfieldverhältnis von P:C (1:117) am Ende des Modellaufes.
Auflösung von Kalziumkarbonatpartikeln
Auflösung von Kalziumkarbonatpartikeln tritt ein, wenn das Meerwasser an
CaCO3 untersättigt ist und ist deshalb abhängig vom CO2−3 -Sättigungswert. Der Auf-
lösung von Aragonit wird im Modell Rechnung getragen, indem, unabhängig vom
Sättigungsgrad, 50 % der CaCO3-Partikel in Form der beteiligten Ionen mit jedem
Zeitschritt an die Wassersäule zurückgegeben werden. Im Modell wird zunächst die
Abweichung (∆CO2−3 ) der CO2−3 -Ionen zwischen der lokalen Konzentration und dem
Sättigungsgehalt bestimmt. Da im Meerwasser generell wesentlich mehr Ca2+-Ionen
als CO2−3 -Ionen vorliegen, hängt das Löslichkeitsprodukt (Ksp) hauptsächlich von der
Konzentrationsänderung der CO2−3 -Ionen ab (siehe dazu auch Formel 29 im Abschnitt
2.2). Danach wird die Menge an CaCO3, die aufgelöst werden kann (DPot) oder ausge-
fällt wird (EPot) bestimmt und die sich daraus ergebenden Konzentrationsänderungen





t − [CO2−3 ]Sat
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DPot = [CaCO3]
t · 0.5 ·
(
1.0− ∆CO3
S1+ | ∆CO3 |
)
EPot = Max (0.0, ∆CO3)
[CaCO3]
t+∆t = [CaCO3]
t −DPot + EPot · S2
[ΣCO2]
t+∆t = [ΣCO2]
t +DPot − EPot · S2
[CO2−3 ]
t+∆t = [CO2−3 ]
t +DPot − EPot · S2
[Alk]t+∆t = [Alk]t + 2(DPot − EPot · S2)
Mit den Indizes “t + ∆t “ und “t “ für die Bezeichnung der Tracerkonzentrationen
zum neuen und alten Zeitschritt und
∆CO3 = Abweichung der lokalen CO2−3 -Ionenkonzentration vom
Sättigungswert,
[CO2−3 ]Sat = Sättigungskonzentration = Ksp/Ca2+, mit einer mittleren
Ca2+-Konzentration von 1.03 ×10−2 mol l−1,
DPot = Menge an CaCO3, die in Form von ionischen Bestandteilen
der Wassersäule zurückgegeben wird,
S1 = Konstante, Modelleinstellung 10−4 mol l−1,
EPot = Menge an CaCO3 die pro Zeitschritt ausgefällt werden
kann,












= CO2−3 -Ionenkonzentration bei der Auflösung von CaCO3
zum neuen Zeitschritt,
[Alk]t+∆t = Alkalinität bei der Auflösung von CaCO3 zum neuen Zeit-
schritt.
3.7 Sedimentwechselwirkung
Das Kohlenstoffmodell in der Version HAMOCC2 (siehe Maier-Reimer 1993) behan-
delt den Kohlenstoffaustausch zwischen Bodenwasserschicht und Sedimentschicht auf
sehr einfache Art. Die Parametrisierung dieses Kohlenstoffaustauschs erfolgt unter Be-
rücksichtigung einer konstanten Verlustrate des Materials in der jeweiligen Boden-
wasserschicht, die an das Sedimentreservoir übergeben wird. So verliert das Boden-
wasser bzw. gewinnt das Sedimentreservoir pro Zeitschritt 10 % CaCO3-Partikel und
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5 % POC-Material. Im realen Ozean findet eine Lockerung der obersten Sediment-
schichten durch die Aktivität von benthischen Organismen statt (Bioturbation). Dieses
gelockerte Material kann durch Strömungen in der bodennahen Grenzschicht wieder
in die Wassersäule gelangen. Diese Resuspension von Substanz aus dem Sediment zu-
rück in die Bodenwasserschicht wird im Modell durch eine konstante Resuspensions-
rate parametrisiert (0.1 % für CaCO3 und 5 % für POC). Im Kohlenstoffmodell wird
also weder eine Sedimentschichtung aufgebaut, noch wird Material innerhalb des Sedi-
ments transportiert (z. B. kein Porenwassertransport). Das Sedimentreservoir in dieser
Modellversion stellt eher eine “Stoffbank “ dar, in der Material akkumuliert, gelagert
und abgebaut wird. Eine Beeinflussung des CaCO3 durch POC in dieser Stoffbank
wird ebenfalls nicht berücksichtigt (z. B. eine Auflösung von sedimentärem CaCO3
durch die Oxidation von POC im Porenwasser). Die Kopplung mit einem komplexen
Sedimentmodul könnte insbesondere für glaziale Anwendungen von Vorteile sein, da
es paläozeanographische Hinweise einer veränderten Karbonatchemie im Ozean gibt
(siehe Kapitel 4.3, Experiment 3). Für den heutigen Modellozean ist diese Einschrän-
kung jedoch nicht wesentlich, da die Karbonatchemie (Alkalinität und CO2−3 -Ionen)
in recht guter Übereinstimmung mit Beobachtungsdaten steht (siehe Kapitel 4.2, Ab-
bildung 32).
3.8 Modellierung der Kohlenstoffisotope
Bei der Modellierung der Kohlenstoffisotope treten an zwei Stellen Fraktionierungsef-
fekte auf, beim Gasaustausch zwischen Ozeanoberfläche und Atmosphäre und bei der
Produktion von organischem Material (siehe Abschnitt 2.3). Der Nettofluß der Kohlen-
stoffisotope 12C (F12) und 13C (F13) ist proportional zu der pCO2-Differenz zwischen
Ozean und Atmosphäre (siehe dazu auch Gleichung 37):
F12 = FAO − FOA = λ(PA − PO) (45)
F13 = FAOR
13
A − FOAR13O F13frak (46)
mit
FAO = CO2-Fluß von der Atmosphäre in den Ozean,
FOA = CO2-Fluß vom Ozean in die Atmosphäre,
λ = konstanter Gasaustauschkoeffizient, Modelleinstellung
0.063 molm−2 a−1 ppm−1,
PA = CO2-Partialdruck in der Atmosphäre,
PO = CO2-Partialdruck im Oberflächenwasser,
R13A = atmosphärisches 13C/12C-Verhältnis,
R13O = ozeanisches 13C/12C-Verhältnis im Oberflächenwasser,
F13frak = temperaturabhängiger Fraktionierungsfaktor nach
Mook (1986), F13frak =1.02389-9.483/Tabs,
Tabs = Temperatur im Oberflächenwasser in Grad Kelvin.
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Der ozeanische CO2-Partialdruck berechnet sich aus der CO2(aqua)-Konzentration und
dem Löslichkeitskoeffizienten von CO2 (siehe Gleichung 1). Für den 14C-Fluß gilt ent-
sprechendes wie für denjenigen des 13C, mit der Ausnahme, daß der Fraktionierungs-
faktor hierbei auf das Quadrat des 13C-Fraktionierungsfaktors gesetzt wird (F14frak =
(F13frak)
2).
Für den Fraktionierungsfaktor bei der Produktion von POC wird ein konstantes 13C/12C-
Verhältnis von 0.98 verwendet. Das bedeutet, daß POC einen um 20 0/00 niedrigeres
δ13C aufweist als das Umgebungswasser. Für das 14C/12C-Verhältnis wird ein Wert
von 0.9604 verwendet.
Während der Integration der Modellgleichungen werden die Kohlenstoffisotope (13C
und 14C) nur als Abweichung von einer zunächst unbekannten 13C- und 14C-Konzen-
tration betrachtet. Erst am Ende eines Modellaufs werden die absoluten Konzentratio-
nen der 13C- und 14C-Isotope festgelegt und so kalibriert, daß sich ein vorindustrieller
mittlerer atmosphärischer δ13C-Wert von –6.5 0/00 und ein ∆14C von 0.0 0/00 ergibt. Bei
der Modellierung der 12C-Isotope wird die Annahme gemacht, daß 12C in guter Nä-
herung der Summe aller drei Kohlenstoffisotope entspricht, d. h. 12C = C – 13C, mit
C=12C + 13C + 14C.
Damit ändert sich die Gleichung 30 für die vorindustrielle Modellatmosphäre in









Für Berechnung des Absolutwertes des vorindustriellen atmosphärischen 13C gilt dann:
13Cabs =
A · RPDB · 12C
(1 + A · RPDB) , (48)
mit
A = –6.5/1000 + 1 = 0.9935,
RPDB = PDB-Standardverhältnis 13C/12C = 0.0112372.
Der Kalibrierungsfaktor mit dem alle ozeanischen und atmosphärischen Modelltracer,






13Cabs = kalibrierte 13C-Modellkonzentration in der Atmosphäre,
13C = unkalibrierte atmosphärische 13C-Konzentration,
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bezeichnen. Die so kalibrierten 13C-Konzentrationen (13Cmod · F13) werden anschlie-
ßend in δ13C-Werte über die Gleichung:
δ13Ckali [0/00] =
[





umgerechnet, wobei 13Cmod das unkalibrierte 13C-Isotop in der Atmosphäre oder im
Ozean beschreibt.
Die 14C-Modellisotope werden in absolute Konzentrationen umgewandelt, so daß sich
ein Mittelwert im atmosphärischen ∆14C von 0 0/00 ergibt. Aus der Gleichung 32 mit














· RNBS · 12C (52)
ermittelt, wobei RNBS = 1.176 ·10−12 das NBS-Standardverhältnis von 14C/12C be-







14Cabs = kalibrierte 14C-Modellkonzentration in der Atmosphäre,
14C = unkalibrierte atmosphärische 14C-Konzentration.
Mit diesem Kalibrierungsfaktor werden nun allen 14C-Modelltracer multipliziert









14Cmod bezeichnet die jeweiligen unkalibrierte 14C-Konzentration in der Atmosphäre
oder im Ozean. Die ∆14C-Konzentrationen werden schließlich mit den kalibrierten
δ14Ckali und δ13Ckali über den Ausdruck
∆14C [0/00] = δ










In dem folgenden Kapitel werden die Modellergebnisse des Kontrollexperimentes für
die vorindustrielle Tracerverteilung dargestellt und der durch Meßdaten aus dem GEO-
SECS30 Forschungsprogramm bestimmten Verteilung gegenübergestellt (Abschnitt
4.1.2). Im Abschnitt 4.2 wird ein statistischer Vergleich zwischen Modellergebnissen
und GEOSECS-Daten vorgenomen und in einem “Taylor-Diagramm “ dargestellt. In
den darauffolgenden Abschnitten werden die Modellergebnisse der Sensitivitätsexpe-
rimente zum Letzten Glazialen Maximum (LGM) (Abschnitt 4.3), und deren Abwei-
chungen gegenüber dem Kontrollauf vorgestellt. Des weiteren wird die modellierte
glaziale δ13C-Verteilung mit der beobachteten LGM-Verteilung von Sarnthein et al.
(1994) und mit einem neuen Datensatz des SFB 261 aus dem südlichen Ost- und West-
atlantik verglichen (Abschnitt 4.3.4).
Alle Modelläufe wurden über 20000 Modellzeitschritte bis zu einem stationären Gleich-
gewicht integriert. Die Zeit eines Gleichgewichtslaufes auf einer DEC Alphastation
EV 5 mit 500MHz betrug etwa 7 Tage.
Um eine Vergleichbarkeit mit den Einheiten der GEOSECS-Daten zu gewährleisten,
werden alle relevanten Modelltracer von molaren Einheiten (µmol l−1) in molale Ein-
heiten (µmol kg−1) über die lokale modellierte Dichte umgerechnet. Für den Kon-
trollauf wurde eine mit den GEOSECS-Daten verträgliche Übereinstimmung der we-
sentlichsten Merkmale der ozeanischen Tracerverteilung angestrebt. Dabei stand eine
möglichst gute Wiedergabe der modellierten Phosphatverteilung im Vordergrund, da
diese sich sehr empfindlich auf die anderen Tracer auswirkt. Weil Phosphat im Mo-
dell der limitierende Nährstoff ist, steuert er primär die Verteilung der Produktion von
organischem Material an der Meeresoberfläche. Auf der anderen Seite modifiziert die
Bildung und Zersetzung dieses Materials sowohl die Konzentration des Sauerstoffs als
auch die Konzentration der verschiedenen Kohlenstoffkomponenten in der gesamten
Wassersäule.
4.1 Vorindustrielle Stoffverteilung im Ozean — Kontrollauf
In der hier aufgezeigte Modellierung der globalen ozeanischen Stoffverteilung wird
der vorindustrielle Zustand durch ein atmosphärisches mittleres pCO2-Niveau charak-
terisiert, das nahe bei 280 ppm liegt, und nicht durch anthropogen erzeugtes 14C gestört
ist. Nach Houghton et al. (1995) wird die vorindustrielle Periode als der Zeitraum de-
finiert, der einige Jahrhunderte vor dem Jahr 1750 umfaßt. In diesem Zeitraum betrug
der atmosphärische CO2-Gehalt 280 ppm und variierte nur um ± 10 ppm.
Der mittlere atmosphärische pCO2-Gehalt zwischen 1740 und 1820 lag im Siple-
Eiskern (Antarktis) bei 279.3 ± 3.3 ppm und im Eiskern Dye 3 in Grönland zwischen
1780 und 1820 bei 281.1 ± 1.7 ppm (Leuenberger et al. 1992 und Zitate darin). Dies
30Geochemical Ocean Sections Study
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zeigt, daß der Unterschied im atmosphärischen CO2-Niveau in dieser Periode zwi-
schen den nördlichen und südlichen polaren Breiten statistisch nicht signifikant ist.
Der mittlere atmosphärische δ13C-Wert betrug nach Leuenberger et al. (1992) –6.52
± 0.12 0/00.
4.1.1 Vorindustrielle Rand- und Anfangsbedingungen
Der Kontrollauf wurde mit einer homogenen Tracerverteilung initialisiert. Jedem Git-
terpunkt wird ein konstanter Tracerwert zugeordnet. Je näher diese initiale Tracerver-
teilung einer Gleichgewichtsverteilung (primär abhängig vom gegebenen Temperatur-,
Salzgehalts– und Geschwindigkeitsfeld des physikalischen Ozeanmodells) kommt, de-
sto kürzer ist die benötigte Laufzeit des Kohlenstoffmodells, um ein Gleichgewicht zu
erreichen. Die Tracerwerte wurden so eingestellt, daß sie nahe an beobachteten mitt-
leren Konzentrationen liegen. Am Ende des Modellaufes wurden alle 13C- und 14C-
Größen in Absolutwerte umgerechnet und so kalibriert, daß sich ein mittlerer atmo-
sphärischer δ13C-Wert von –6.5 0/00 und ein ∆14C von 0.0 0/00 ergibt (siehe Abschnitt
3.8). Der Sauerstoff in der Oberflächenschicht wird auf seinen lokalen Sättigungswert
gesetzt (Weiss 1970). Die Meereisverteilung wurde aus der monatlichen Eisverteilung,
die vom physikalischen Ozeanmodell geliefert wird, gemittelt, und entspricht in guter
Näherung der beobachteten mittleren jährlichen Eisverteilung (siehe Abb. 29).
4.1.2 Modellierte Stoffverteilung
Vergleich der globalen Mittelwerte aus dem Modell mit Meßdaten und Abschätzungen
Die relevanten Größen der verschiedenen Kohlenstoffinventare und Produktionsraten
für die Initialisierung des Kontrollaufs und die sich am Ende des Kontrollaufs erge-
benden Größen sind in Tabelle 4 aufgelistet. Tabelle 5 zeigt die globalen Mittelwerte
der Tracerkonzentrationen am Ende des Modellaufs.
CO2-Partialdruck in der Atmosphäre
Der im Modell berechnete vorindustrielle atmosphärische CO2-Partialdruck von 281
ppm liegt im Bereich der Abschätzungen aus Eisbohrkernen.
Exportproduktion (Corg)
Die Export- oder Neuproduktionsrate31 von 6.7GtCa−1 liegt am unteren Ende der
Abschätzungen aus Beobachtungen von 5 bis 20GtCa−1 nach Denman et al. (1995).
Nach Karl et al. (1996) hingegen liegt die globale mittlere Exportproduktion bei etwa
5GtCa−1 (diese globale Abschätzung basiert auf Zeitserienmessungen aus dem Nord-
pazifik (HOT) und Nordatlantik (BATS)). Dies macht deutlich, daß die quantitativen
Angaben der globalen Exportproduktion stark variieren.
31Bei einem stationären Gleichgewicht sind Export- und Neuproduktion gleich (Karl et al. 1996).
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Variable Einheit : Initial-Wert : End-Wert
Atmosphärisches CO2 (GtC) : 560.54 : 565.90
pCO2-Partialdruck (ppm) : 278.47 : 281.13
Primärproduktion (GtC/Jahr) : 0.0 : 8.62
Exportproduktion (GtC/Jahr) : 0.0 : 6.71
CaCO3-Produktion (GtC/Jahr) : 0.0 : 1.06
POC im Ozean (GtC) : 154.25 : 176.79
CaCO3 im Ozean (GtC) : 53.35 : 53.27
ΣCO2 im Ozean (GtC) : 39623.32 : 39708.39
Sedimentärer Corg (GtC) : 42.73 : 24.31
Sedimentärer CCaCO3 (GtC) : 4066.18 : 3971.70
Tabelle 4: Initialisierung der Kohlenstoffinventare im Kontrollauf und die daraus re-
sultierenden Reservoir- und Produktionsgrößen am Ende des Modellaufs.
Tracer Einheit : Konzentration
ΣCO2 (µmol kg−1) : 2262.28
Alkalinität (µa¨qv kg−1) : 2372.77
Phosphat (µmol kg−1) : 2.09
bzw. (µmol l−1) : 2.15
Sauerstoff (µmol kg−1) : 183.06
δ13C (0/00) : 0.38
∆14C (0/00) : –144.84
Salzgehalt (psu) : 34.57
Temperatur (◦C) : 4.16
Tabelle 5: Globale mittlere ozeanische Konzentrationen aus dem Kontrollauf.
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Kalziumkarbonatproduktion
Die modellierte CaCO3-Produktion von etwa 1.1GtCa−1 bewegt sich im Rahmen
der Abschätzungen von 1.0 bis 2.0GtCa−1 (Shaffer 1993). Shaffers Abschätzung
liegt aber die Annahme zu Grunde, daß die Exportproduktion im Bereich von 5 bis
10GtCa−1 liegt. Deshalb ist die Abschätzung der Karbonatproduktion mit denselben
Unsicherheiten behaftet wie die Exportproduktionsabschätzung selbst.
Gelöster anorganischer Kohlenstoff und Alkalinität
Die globalen Mittelwerte von ΣCO2 und Alkalinität sind konsistent mit den beobach-
teten Werten von 2254µmol kg−1 und 2373µa¨qv kg−1 (Bacastow and Maier-Reimer
(1990) und Zitate darin), wobei der ΣCO2-Gehalt im Modell leicht erhöht ist.
Phosphat
Der modellierte globale Mittelwert der Phosphatkonzentration (2.15µmol l−1) ist et-
was zu hoch gegenüber den 2.07µmol l−1 nach Conkright et al. (1994). Hier muß aber
darauf hingewiesen werden, daß die Messungen nach Conkright et al. (1994) nur bis
zu einer Tiefe von 3000 m verfügbar sind, wohingegen die vertikale Auflösung des
Modells bis zu einer Tiefe von 6000 m reicht und deshalb ein höherer Mittelwert zu
erwarten ist.
Kohlenstoffisotopenverhältnis (δ13C)
Nach Broecker and Maier-Reimer (1992) liegt der mittlere δ13C-Wert im Weltozean
bei etwa 0.5 0/00. Der modellierte Mittelwert von etwa 0.4 0/00 liegt unterhalb dieser
Abschätzung.
Salzgehalt, potentielle Temperatur und Sauerstoffgehalt
Der mittlere globale Salzgehalt nach Levitus et al. (1994) beträgt 34.73 psu, die Tempe-
ratur liegt bei 3.8 ◦C (Levitus and Boyer 1994b) und der Sauerstoffgehalt bei 3.88ml l−1
(Levitus and Boyer 1994a), was einem Wert von 169µmol kg−1 entspricht32. Im Ver-
gleich zu den Daten zeigen sich somit im Modell ein um etwa 0.16 psu zu niedriger
Salzgehalt, eine um 0.36 ◦C zu hohe Temperatur und ein Sauerstoffgehalt, der im glo-
balen Mittel um etwa 14.06µmol kg−1 zu hoch ist.
Vertikalverteilung im Westatlantik und Westpazifik
In den Abbildungen 8 bis 28 oben sind die modellierten Vertikalverteilungen der po-
tentiellen Temperatur, des Salzgehalts, sowie die Konzentrationen von ∆14C, Phos-
phat, Alkalinität, ΣCO2, Sauerstoff, δ13C, partikulärem organischen Kohlenstoff (Ho-
rizontalverteilung in 700 m Tiefe) und Karbonat-Ionen auf Meridionalschnitten durch
Westatlantik und Westpazifik dargestellt. Die Verteilung der Temperatur und des Salz-
gehalts stammen aus dem physikalischen Ozeanmodell und die Tracerverteilungen aus
dem Kohlenstoffmodell. Die Lage der Modellschnitte geben die ungefähre Lage der
32Nach Saunders (1986) entspricht 1ml l−1 = 43.57µmol kg−1, mit der Annahme einer globalen
mittleren Dichte von 1.025 kg l−1,
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Datenschnitte wieder, da die geographische Position der Beobachtungsstationen nicht
immer mit der des Modells übereinstimmt. Es wurde deshalb derjenigen Gitterpunkte
ausgewählt, die am dichtesten an den GEOSECS-Stationen lagen.
Die Abbildungen unten, 8 bis 19 und 21 bis 28 zeigen Temperatur, Salzgehalt und
die Verteilungen der beobachteten Tracer aus dem GEOSECS-Programm. Im weiteren
Verlauf dieses Zwischenabschnittes werden die Modellergebnisse mit den Beobach-
tungen verglichen und die Differenz gegenüber den GEOSECS-Daten dargestellt. Die
quantitativen Angaben der Unterschiede beruhen auf den Differenzen zwischen in-
terpolierten Modellwerten (vertikale und horizontale Akima-Spline-Interpolation) und
Beobachtungswerten.
Potentielle Temperatur
Die Temperaturverteilung im Westatlantikschnitt aus dem physikalischen Ozeanmo-
dell (Abb. 8 oben) zeigt im Vergleich zu den GEOSECS-Daten im Durchschnitt 1 bis
3 ◦C zu warmes Wasser oberhalb von 2500 m, darunter sind die modellierten Tempe-
raturen um etwa 1 ◦C zu kalt (Abb. 8 unten).
In dem meridionalen Schnitt durch den Westpazifik (Abb. 9 oben) sind die Tempera-
turen im tiefen Ozean im Vergleich zu den GEOSECS-Beobachtungen, unterhalb von
3000 m, um etwa 1 ◦C zu kalt und darüber zu warm, insbesondere im nördlichen Nord-
pazifik. Der allmähliche Anstieg der Isothermen im tiefen Ozean nach Norden in den
Daten (Abb. 9 unten) kennzeichnet den schwachen Auftrieb von pazifischem Tiefen-
wasser, der im Modell unzureichend wiedergegeben wird. Dies könnte eine Erklärung
dafür sein, daß die modellierte Rezirkulation im pazifischen Tiefenwasser unterschätzt
wird und das pazifische Tiefenwasser im Modell zu “alt“ ist (siehe∆14C-Beschreibung
weiter unten).











































































































































































Abbildung 8: Oben: Modellierte potentielle Temperaturen im Westatlantik (Kon-




























































































































































Abbildung 9: Oben: Modellierte potentielle Temperaturen im Westpazifik. Unten: Ver-
teilung der potentielle Temperaturen nach GEOSECS. Isolinienabstand 1 ◦C.
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Salzgehalt
Im Vergleich zu den Beobachtungen sind die modellierten Salzgehalte im tiefen At-
lantik (Abb. 10 oben) zu salzarm (etwa 0.2 psu), und die Ausbreitung des Salzge-
haltsminimums (Isolinie 34.4 psu) im Antarktischen Zwischenwasser (AAIW) ist zu
schwach ausgeprägt. Der Kern des Nordatlantischen Tiefenwassers (NADW) in den
Beobachtungen liegt bei etwa 3000 m (Isolinie 34.8 psu). Im Modell hingegen nur bei
etwa 2000 m, was der Dicke eine Modellschicht in diesem Tiefenniveau entspricht.
Eine Erklärung hierfür ist die schon erwähnte schwache NADW-Bildung im Modell.
Zusätzlich scheint auch die Vermischung mit salzreichem Mittelmeerwasser bei etwa
30 ◦N im Modell nicht hinreichend berücksichtigt zu sein. In den Beobachtungen zeigt
sich dies in dem relativen Salzgehaltsmaximum, das sich bis in eine Tiefe von 2000 m
erstreckt, wohingengen im Modell nur ein Tiefenniveau von 1000 m erreicht wird.
Gegenüber den GEOSECS-Daten erweisen sich die modellierten Salzgehalte im Pazi-
fik (Abb. 11 oben) als zu süß im Tiefenwasser (unterhalb von 2500 m etwa 0.2 bis 0.3
psu) und oberhalb von 1500 m sind sie zu hoch, insbesondere im Nordpazifik. Dies ist
auf die im Modell nur schwach ausgeprägte Ausbreitung des Zwischenwassers in den
polaren Breiten zurückzuführen. Die etwas niedrige NADW-Produktion und die Un-
terschätzung der Zwischenwassermassenausbreitung im physikalischen Ozeanmodell



















































































































































Abbildung 10: Oben: Modellierte Salzgehalte im Westatlantik. Unten: Verteilung des
Salzgehalts nach GEOSECS. Isolinienabstand 0.2 psu.










































































































































Abbildung 11: Oben: Modellierte Salzgehalte im Westpazifik. Unten: Verteilung des
Salzgehalts nach GEOSECS. Isolinienabstand 0.2 psu.
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Kohlenstoffisotopenverhältnis (∆14C)
Die Unterscheidung ob Diskrepanzen zwischen modellierter und beobachteter Tracer-
verteilung auf vorhandene Mängel im ozeanischen Zirkulationsfeld oder Unzuläng-
lichkeiten im Kohlenstoffmodell zurückzuführen sind, kann am besten an der Vertei-
lung des Kohlenstoffisotops (∆14C)33 überprüft werden. Das ∆14C ist unempfindlich
gegenüber den biologischen Parametrisierungen im Kohlenstoffmodell (Bacastow and
Maier-Reimer 1990).
Die Abnahme im ∆14C (Abb. 12 oben und 13 oben) von der Meeresoberfläche zum
Boden reflektiert auch den relativen Alterungsprozeß des Wassers seit dem letzten
Kontakt mit der Wasseroberfläche. Je niedriger die Konzentrationen, desto “älter “ das
Wasser (siehe auch Gleichung 34 in Abschnitt 2.3).
In den Abbildungen der beobachteten ∆14C-Verteilung (Abb. 12 unten und Abb. 13
unten) ist der Eintrag von durch Atombombenversuchen erzeugtem 14C (in grau dar-
gestellte positive ∆14C-Werte) zu erkennen. Da im Kohlenstoffmodell dieser Prozeß
nicht enthalten ist, beziehen sich die Angaben der Differenzen zwischen Modell und
GEOSECS-Daten nur auf den tieferen Ozean, der nicht durch dieses ∆14C beeinflußt
ist. Bacastow and Maier-Reimer (1990) zeigten in Modelluntersuchungen, daß der Ein-
trag von 14C aus Atombombentests die Konturlinien des ∆14C unterhalb von 1000 m
nicht wesentlich verändert. Eine Ausnahme bilden isolierte Regionen im Nordatlan-
tik und Südozean. Dies bestätigt auch eine Untersuchung von Broecker et al. (1985),
bei der die Eindringtiefe von durch Atombomben erzeugtem ∆14C berechnet wurde.
In dieser Untersuchung zeigt sich, mit Ausnahme einer GEOSECS-Station im nördli-
chen Nordatlantik, daß die mittlere Eindringtiefe oberhalb von 1000 m liegt. Somit ist
der Vergleich zwischen vorindustriell modellierter ∆14C-Verteilung und beobachteter
Verteilung unterhalb von 1000 m gerechtfertigt.
Im Nordatlantik (nördlich von 45 ◦N) zeigen die Beobachtungen (Abb. 12 unten) einen
starken Abfall der ∆14C-Konturlinien mit der Tiefe (von etwa – 40 auf – 80 0/00), was
auf eine tiefreichende Konvektion von relativ “jungem “ Wasser zurückzuführen ist. Im
Modell hingegen verläuft die Neigung der Konturlinien wesentlich flacher mit nied-
rigeren ∆14C-Konzentrationen (– 80 bis – 160 0/00). Dies weist auf eine schwächere
Tiefenwasserbildung hin, mit Wasser, das “älter “ ist, als die Daten zeigen. Die süd-
wärtige Ausbreitung des NADW in den Beobachtungsdaten mit Konzentrationen um
etwa – 100 0/00 ist im Modell zu schwach und liegt in einem flacheren Tiefenhorizont
als beobachtet (ca. 2000 statt 3000 m Wassertiefe). Dies entspricht aber lediglich einer
einzigen Modellschicht, die in diesem Tiefenniveau eine Dicke von 1000 m besitzt.
Im antarktischen Bereich zeigt das Modell dagegen eine zu starke Tiefenkonvektion
im Vergleich zu den Beobachtungen (∆14C-Werte von – 130 statt – 160 0/00) und das
Antarktische Bodenwasser (AABW) im Modell ist im Bereich von 30 ◦N (mit Kon-
zentrationen < – 160 0/00) zu “alt “, was auf eine zu geringe Vermischung mit NADW
hinweist. Der starke Kontrast im ∆14C-Gehalt der GEOSECS-Daten (Abb. 12 unten)
zwischen den polaren Tiefenwasserbildungsgebieten (hohe Konzentrationen im Nor-
33Fraktionierungsbereinigtes 14C-Verhältnis des ΣCO2, siehe dazu auch Abschnitt 2.3.
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den und niedrige im Süden) zeigt, daß das antarktische Tiefenwasser wesentlich länger
von der Meeresoberfläche isoliert war als das Tiefenwasser im nördlichen Nordatlan-
tik. Im Modell ist dieser Kontrast wesentlich niedriger (Abb. 12 oben). Dies bedeutet,
daß im Modell die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik im Vergleich zu der im Süd-
ozean zu schwach ausgeprägt ist.
Die Daten im Pazifik (Abb. 13 unten) zeigen eine Tiefenwasserbildung im Süden, wo
der ∆14C-Gehalt mit Zunahme der Tiefe auf – 160 0/00 abnimmt. Im Bodenwasserni-
veau zeigen die Beobachtungen eine relativ “junge “ Wassermasse, die sich unterhalb
eines Kerns von “altem “ Wasser (mit ∆14C-Gehalten von – 220 bis – 240 0/00) nach
Norden ausbreitet (Isolinienverlauf von – 180 bis – 210 0/00).
Die modellierten ∆14C-Werte sind grundsätzlich zu hoch, im Südpazifik um etwa
20 0/00 und im Tiefenbereich zwischen 1000 bis 3000 m um 30 bis 40 0/00. Der “alte “
Tiefenwasserkern in den Daten (Isolinien < – 220 0/00) im Tiefenhorizont von 2500 m
wird vom Modell nur andeutungsweise reproduziert. Eine Erklärung hierfür wäre eine
zu gering ausgeprägte Bodenwasserausbreitung nach Norden, die sich auch in einer zu
schwachen Rezirkulation im Tiefenwasser nach Süden bemerkbar macht (zur Rezir-
kulation siehe auch Schmitz 1995).
Zusammengefaßt zeigen die modellierten ∆14C-Konzentrationen im Vergleich zu den
Beobachtungen nach GEOSECS einen zu “alten “ Nordatlantik, einen etwas zu
“jungen “ Südatlantik südlich von 40 ◦S und einen Pazifik der grundsätzlich zu “jung “
ist.
Im Modell wird mit einem räumlich und zeitlich konstanten Gasaustauschkoeffizienten
(λ = 0.063) gerechnet. Mit einem windabhängigen Gasaustauschkoeffizient könnten
sich eventuell lokale Verbesserungen ergeben, doch bestehen große Unterschiede bei
der Bestimmung des globalen Gasaustauschkoeffizienten aus 14C-Inventar und wind-


























































































































































































Abbildung 12: Oben: Modellierte ∆14C-Konzentration im Westatlantik. Unten: Ver-
teilung nach GEOSECS. Isolinienabstand 10 0/00.




















































































































































































Abbildung 13: Oben: Modellierte ∆14C-Konzentration im Westpazifik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 10 0/00.
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Phosphat
Die modellierten Phosphat-Konzentrationen (Abb. 14 und 15 oben) stimmen qualita-
tiv mit dem beobachteten Grundmuster überein. An der Oberfläche finden sich relativ
niedrige Konzentrationen und in der tiefen Wassersäule zeigen sich hohe Konzentra-
tionen. Dies spiegelt die Aktivität der organischen Kohlenstoffpumpe wider: mit Nähr-
stoffverbrauch an der Oberfläche durch den Photosyntheseprozeß und Akkumulation
und Remineralisation von organisch fixiertem Phosphat in der tiefen Wassersäule.
Die Merkmale der Hauptwassermassenausbreitung im atlantischen und pazifischen
Ozean werden vom Kohlenstoffmodell bezüglich des Nährstoffgehalts reproduziert:
das relative Phosphat-Minimum im NADW, das Maximum im AAIW und im AABW,
die relative Erhöhung der Phosphatgehalte in dem sich nach Norden ausbreitenden
NADW und deren Fortsetzung im Tiefenwasser des Pazifik durch die fortschreitende
Remineralisation von organischem Material. Allerdings zeigen sich in den Modellkon-
zentrationen im atlantischen Tiefenwasser im Vergleich zu den GEOSECS-Daten un-
terhalb 2500 m im Mittel zwischen 0.2 bis 0.6µmol kg−1 höhere PO4-Werte (Abb. 14
unten). Eine Erklärung ist die schon beim ∆14C erwähnte Unterschätzung der Tiefen-
wasserbildungsrate im Modell. Im Zwischen- und Bodenwasser sind die modellierten
Konzentrationen um etwa 0.2µmol kg−1 zu niedrig. In den äquatorialen Gebieten zeigt
das Modell im AAIW um bis zu 0.6µmol kg−1 zu geringe Nährstoffgehalte gegenüber
den Beobachtungen von GEOSECS. Eine Erklärung wäre die schon oben erwähnte
niedrige Bildungsrate von antarktischem Zwischenwasser, das durch Remineralisation
weniger stark an Phosphat angereichert ist im Vergleich mit den Daten. Zum ande-
ren könnte der Grund in einem zu schwachen zonalen Transport von nährstoffreichem
Wasser aus dem östlichen Küstenauftriebsgebiet liegen und in einer zu niedrigen Ex-
portproduktion im östlichen Atlantik (Abb. 29 unten).
Im Nordpazifik wird das Phosphatmaximum quantitativ gut reproduziert, jedoch ist
seine Ausdehnung nach Süden im Modell größer und liegt etwa 500m tiefer im Ver-
gleich mit den Beobachtungen. Die Konzentrationen der Wirbelgebiete der nördlichen
und südlichen Subtropen werden vom Modell um etwa 0.3µmol kg−1 überschätzt, wo-
hingegen die Phosphatgehalte im Küstenauftriebsgebiet oberhalb von 1000 m nörd-
lich von 40 ◦N, in den GEOSECS-Daten angedeutet durch den steilen Anstieg der
Isolinien bis zur Meeresoberfläche, als wesentlich zu niedriger darstellen (Maximal-
wert 1.0µmol kg−1). Eine stärkere Modell-Exportproduktion, die auch in einer hö-
heren Remineralisation und damit in einer Erhöhung des Nährstoffgehalts resultieren
würde, scheidet als Hauptursache für die niedrigen Nährstoffgehalte im nördlichen
Nordpazifik aus. Im Vergleich zu Berger and Wefer (1991) wird die Exportproduktion
im Nordpazifik vom Modell nur leicht unterschätzt (siehe Abb. 29) und kann somit
nicht wesentlich zu einer Erhöhung der Phosphatkonzentration beitragen, wenn sie auf
den Maximalwert von 50 g Cm−2 a−1 (Abb. 29) gesetzt werden würde . Hier muß
aber darauf hingewiesen werden, daß sich die Angaben von Berger and Wefer (1991)
auf ein Tiefenniveau von 100 m beziehen, die im Modell hingegen auf die oberste
Schicht (25 m). Eine alleinige Erhöhung der Remineralisierungsrate im Modell könnte
in dieser speziellen Region möglicherweise zu einer Verbesserung der Modellsimula-
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tion führen, jedoch würde sich dabei auch die Konzentrationen im Tiefenbereich des
Phosphatmaximums erhöhen. Außerdem käme es dabei gleichzeitig zu einem höheren
Sauerstoffverbrauch, der im Modell in diesem Tiefenhorizont, im Vergleich zu den Be-
obachtungen, schon zu niedrig ist (siehe Abb. 19). Somit bleibt als mögliche Ursache
der vom Modell unterschätzte Auftrieb im Nordpazifik, der auch in der Temperatur-
verteilung in Abbildung 9 zu erkennen ist. Gegenüber den Beobachtungen zeigen sich

























































































































































Abbildung 14: Oben: Modellierte PO4-Konzentration im Westatlantik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 0.2µmol kg−1.





























































































































































Abbildung 15: Oben: Modellierte PO4-Konzentration im Westpazifik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 0.2µmol kg−1.
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Gelöster anorganischer Kohlenstoff
Die Verteilung des gelösten anorganischen Kohlenstoffs (ΣCO2) geht konform mit
der PO4-Verteilung: Verbrauch von ΣCO2 an der Meeresoberfläche aufgrund von
Organismentätigkeit und Akkumulation in der Tiefe durch die Remineralisation von
organischem Material. An der Oberfläche wirkt zusätzlich der temperaturabhängi-
ge CO2-Gasaustausch mit der Atmosphäre, siehe auch Abbildung 31 unten: niedri-
ge ΣCO2-Werte in den warmen tropischen und subtropischen Gebieten aufgrund der
CO2-Ausgasung und höhere Konzentrationen in den eisfreien Polargebieten wegen der
höheren CO2-Löslichkeit bei niedrigen Wassertemperaturen.
Die quantitativen Unterschiede im Atlantik (Abb. 16 oben) gegenüber den Beobach-
tungen (Abb. 16 unten) zeigen höhere Modellkonzentrationen im AAIW (20 bis 60
µmol kg−1). In den Äquatorialzonen oberhalb von 1500 m weist das Modell hinge-
gen um bis zu 100µmol kg−1 niedrigere ΣCO2-Gehalte auf als die Daten. Im AABW
überschätzt das Modell die ΣCO2-Konzentrationen um 20 bis 60µmol kg−1 und im
NADW liegen die Modellwerte um 20 bis 60µmol kg−1, in den nördlichen Breiten
oberhalb von 2000 m sogar bis zu 100µmol kg−1, unterhalb der GEOSECS-Beobach-
tungen.
Im Pazifik weist das Modell in den oberen 1000 m geringere ΣCO2-Konzentrationen
im Vergleich zu GEOSECS auf. So zeigen sich in den Äquatorialzonen 40 bis 80
µmol kg−1 niedrigere Gehalte und nördlich von 40 ◦N unterschätzt das Modell an-
scheinend die Konzentrationen oberhalb von 500 m um bis zu 100 µmol kg−1.
Das ΣCO2-Maximum (2400 µmol kg−1) in mittleren Tiefen wird im Modell gut re-
produziert (Abb. 17 oben). Wie bei der Phosphatverteilung ergeben sich Unterschiede
zu den Beobachtungen (Abb. 17 unten) in der Tiefenlage und der Ausdehnung nach
Süden. Der Anstieg der Isolinien in Richtung Oberfläche im äquatorialen Pazifik wird
vom Modell nur leicht unterschätzt.
Insgesamt weisen die Modellwerte im Pazifik gegenüber den Beobachtungen von GEO-
SECS eine niedrigere Konzentration im Oberflächenozean (durchschnittlich 20 bis
40µmol kg−1 niedriger) und im tiefen Ozean unterhalb von 1000 m höhere Konzen-
trationen auf, die in etwa der gleichen Größenordnung entsprechen. Im Bodenwasser,
zwischen 20 und 40 ◦N, liegen die Maximalwerte um bis zu 80µmol kg−1 oberhalb
der Beobachtungen, was mit der bereits erwähnten zu schwach ausgeprägten Boden-
wasserausbreitung erklärt werden kann.
Bei einem quantitativen Vergleich mit den ΣCO2-Daten von GEOSECS muß berück-
sichtigt werden, daß zur Zeit der Messungen (im Atlantik 1972 bis 1973 und im Pa-
zifik 1973 bis 1974) andere Umweltbedingungen herrschten als in der vorindustriel-
len Klimaperiode, insbesondere bezüglich des atmosphärischen CO2-Gehalts. Auch
spielt der Zeitpunkt der Probenaufnahme (z. B. erfolgte die Messung im Sommer oder
Winter) eine Rolle beim Modellvergleich. Die modellierten Konzentrationen reflektie-
ren Jahresmittelwerte, wohingegen die Daten eine Momentaufnahme darstellen. Bei
dem Versuch einer Zurückrechnung auf das vorindustrielle Niveau müßten nach Kroo-
pnick (1985) die vorindustriellen Oberflächenkonzentrationen im ΣCO2 um etwa 40
µmol kg−1 niedriger gewesen sein. Konzentrationsänderungen aufgrund advektiver
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Abbildung 16: Oben: Modellierte ΣCO2-Konzentration im Westatlantik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 20.0µmol kg−1.























































































































































Abbildung 17: Oben: Modellierte ΣCO2-Konzentration im Westpazifik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 20.0µmol kg−1.
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Sauerstoff
Die Verteilung des gelösten Sauerstoffs (O2) im Ozean (Abb. 18 und 19) weist eine
vergleichbare Struktur mit der Nährstoffverteilung auf, allerdings sind die Konzen-
trationen invers korreliert. Niedrige Sauerstoffkonzentrationen fallen mit hohen Nähr-
stoffgehalten zusammen. Dies zeigt die enge Kopplung zwischen Nährstoffverteilung
und Sauerstoffverteilung im Ozean. Im Westatlantikschnitt zeigt sich ein relatives Sau-
erstoffminimum im AAIW und AABW, das primär aus dem Sauerstoffverbrauch bei
der Remineralisierung von organischem Material resultiert und im NADW ein relatives
Maximum aufgrund der Tiefenwasserbildung, die sauerstoffreiches Oberflächenwas-
ser in die Tiefe transportiert (Abb. 18 unten). Auf seinem Ausbreitungsweg durch den
Weltozean nimmt der Sauerstoffgehalt im Tiefenwasser durch Vermischungsprozesse
und den Verbrauch bei der Oxidation von organischem Material allmählich ab (Abb.
19 unten).
Das modellierte O2-Minimum im äquatorialen Westatlantik (Abb. 18 oben) liegt etwas
tiefer als in den Beobachtungen und ist im Mittel um etwa 20 bis 60µmol kg−1 höher.
Im Nordatlantik macht sich die schwache NADW-Bildung im Modell bemerkbar, mit
O2-Konzentrationen, die im NADW um 20 bis 40µmol kg−1 niedriger sind als in den
GEOSECS-Daten. Im Südatlantik zeigt das Modell ein stärker belüftetes antarktisches
Tiefen- und Bodenwasser mit höheren O2-Konzentrationen, 40 bis 60µmol kg−1 im
Vergleich zu den Daten. Maximalunterschiede größer als 100µmol kg−1 treten zwi-
schen 50 und 60 ◦S oberhalb von 1000 m auf.
Im Pazifik (Abb. 19 oben) wird das O2-Minimum vom Modell gut reproduziert, ist
allerdings um 20µmol kg−1 im nördlichen Nordpazifik und im äquatorialen Pazifik
um etwa 40 bis 60µmol kg−1 niedriger im Vergleich mit den Beobachtungen. Seine
Ausbreitung reicht im Modell um 10 bis 20 Grad weiter nach Süden.
Um negative Sauerstoffkonzentrationen im Modellozean zu vermeiden, wird die Re-
mineralisierung von organischem Material unterbrochen, wenn der Sauerstoffgehalt
einen Schwellenwert von 10µmol kg−1 unterschreitet (siehe Abschnitt 3.6.3). Im Mo-
dell wird dieser Schwellenwert im Nordpazifik (eventuell auch im äquatorialen Pa-
zifik) erreicht (Abb. 19 oben). Als Folge davon zeigen sich in diesen Regionen des
Pazifiks hohe Konzentrationen an POC im Meerwasser (siehe Abb. 20). Dies spiegelt
sich auch in dem hohen globalen ozeanischen POC-Inventar von 177 GtC wider (sie-
he Tabelle 4). Nach Grassel et al. (1984) soll das partikuläre organische Inventar im
Ozean lediglich 30 GtC betragen.
Im realen Ozean finden sich solche anoxischen Regionen, z. B. südlich und nördlich
des ostäquatorialen Pazifiks (Suntharalingam et al. 2000). Anstelle der Oxidation von
organischem Material treten dort Bakterien auf, die in der Lage sind, durch Stickstoff-
und Schwefelreduktion dennoch organisches Material zu zersetzen. Dieser Mechanis-
mus ist aber im Modell nicht berücksichtigt.
Diese hohen POC-Konzentrationen in mittleren Tiefen des Pazifiks (siehe Abb. 20)
werden nicht durch eine zu hohe Exportproduktion hervorgerufen (vergleiche Abb.
29 oben und unten). Eine mögliche Ursache könnte die Wahl des Vertikalprofils der
POC-Verteilung sein. Ein Profil, das POC in größere Tiefen verfrachtet, könnte eine
4.1 Vorindustrielle Stoffverteilung im Ozean — Kontrollauf 67
Verbesserung der Modellsimulation im nördlichen Pazifik bewirken. Dies würde aber
dort die modellierte Phosphat- und Sauerstoffverteilung negativ beeinflussen. Dabei
würde die Tiefenlage des PO4-Maximums und des O2-Minimums in größere Tiefen
als in den Beobachtungen transferiert, die vom Modell jedoch recht gut reproduziert
wird (Abb. 15 und 19 oben).
Im antarktischen Sektor des Pazifiks zeigt das Modell wie im Atlantik eine zu starke
Belüftung des Zwischen-, Tiefen- und Bodenwassers mit höheren Sauerstoffkonzen-























































































































































































































Abbildung 18: Oben: Modellierte O2-Konzentration im Westatlantik. Unten:
GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 20.0µmol kg−1.






























































































































































































Abbildung 19: Oben: Modellierte O2-Konzentration im Westpazifik. Unten:














































90 120 150 180 -150 -120 -90 -60 -30 0 30 60 90
Länge
Abbildung 20: Oben: Modellierte POC-Konzentration in 700m Tiefe. Isolinienab-
stand 5µmol kg−1.
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Kohlenstoffisotopenverhältnis δ13C
Im marinen Kohlenstoffkreislauf kontrollieren primär zwei Prozesse die Verteilung des
δ13C. Zum einen bewirkt der CO2-Austausch mit der Atmosphäre eine Fraktionierung,
bei der das schwere Kohlenstoffisotop 13C langsamer aus dem Ozean in die Atmo-
sphäre gelangt als das 12C. Das Oberflächenwasser ist deshalb relativ zum 12C an 13C
angereichert. Außerdem ist dieser Prozeß temperaturabhängig, wobei mit abnehmen-
der Oberflächenwassertemperatur eine Zunahme der Fraktionierung stattfindet. Nach
Broecker and Maier-Reimer (1992) würde bei einem vollständigen Isotopengleichge-
wicht zwischen Atmosphäre und Ozean das kalte antarktische Oberflächenwasser etwa
2 bis 3 0/00 höhere δ13C-Werte aufweisen als das warme Oberflächenwasser der Tropen
und gemäßigten Breiten. Im realen Ozean wird aber niemals ein Isotopengleichge-
wicht erreicht. Das Oberflächenwasser erneuert sich in viel kürzerer Zeit. Die Zeit, die
nötig ist, bis sich ein regionales Isotopengleichgewicht einstellen könnte beträgt nach
Lynch-Stieglitz et al. (1995) etwa 10 Jahre.
Der zweite Kontrollmechanismus betrifft den Fraktionierungsprozeß bei der Bildung
und Zersetzung von organischem Material. Bei der Photosynthese wird bevorzugt iso-
topisch leichter Kohlenstoff (12C) in das organische Material eingebaut, wodurch das
Oberflächenwasser an 13C angereichert wird. Bei der darauf folgenden Remineralisa-
tion in der tiefen Wassersäule wird das leichte 12C wieder ins Umgebungswasser ab-
gegeben, wodurch das Umgebungswasser in Bezug auf das 12C an 13C erniedrigt wird.
Somit erfolgt ein 12C-Transfer von der Meeresoberfläche in den tiefen Ozean über den
Photosynthese-Respirationskreislauf. Darüber hinaus wird die δ13C-Verteilung durch
advektive und diffusive Transportprozesse beeinflußt.
Der optische Vergleich der δ13C-Modelldaten mit den GEOSECS-Beobachtungen ist
schwer, insbesondere im Pazifik. Zum einen sind die Beobachtungsdaten mit erhebli-
chen Unsicherheiten behaftet, die nach Kroopnick (1985)(Tabelle 1 S. 59) Korrekturen
im δ13C von – 0.2 bis + 0.7 0/00 im Atlantik und Pazifik erforderten. Das Ergebnis nach
der Korrektur (Abb. 21 unten und 22 unten) zeigt aber immer noch deutliche Unter-
schiede zu Kroopnicks Abbildungen34. Dies liegt zum einen daran, daß bei Kroopnick
die korrigierten Daten auf ein rechteckiges Gitter interpoliert und dann stark geglättet
wurden, wobei das Interpolationsverfahren in der Publikation nicht beschrieben wur-
de. Zum anderen komplettierte Kroopnick den Pazifikschnitt mit einigen Stationen von
anderen Expeditionen, die hier nicht zur Verfügung standen.
Die δ13C-Struktur der Hauptwassermassen im Atlantik ist in Abbildung 21 unten er-
kennbar, die im Prinzip mit der PO4-Verteilung korreliert ist, jedoch mit umgekehr-
tem Vorzeichen. An der Meeresoberfläche sind hohe δ13C-Werte zu finden aufgrund
der Fraktionierung beim Photosynthese- und Gasaustauschprozeß. In der Tiefe zeigt
sich der Effekt einer fortschreitenden Remineralisierung, der eine Erniedrigung der
δ13C-Werte nach sich zieht. Augenfällig beim Vergleich zwischen der polaren Süd-
und Nordhemisphäre ist, daß im Süden eine stärkere Erniedrigung der Isotopenwerte
34Allgemein zeigen die Abbildungen von Kroopnick einen viel glatteren Isolinienverlauf und es treten
keine isolierten Minima oder Maxima auf.
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in der tiefen Wassersäule zu erkennen ist. Dies beruht einerseits auf einer höheren Ex-
portproduktion in der antarktischen Region, zumindest zwischen 50 ◦S und 60 ◦S (sie-
he Abb. 29 unten), die nachfolgend eine stärkere Abreicherung der δ13C-Werte durch
Remineralisierung hervorruft. Zum anderen ist das antarktische Wasser unterhalb von
1000 m “älter “ als das Wasser aus dem Nordatlantik (siehe Abb. 12) und zeigt deshalb
einen höheren Remineralisationsgrad, was zu den niedrigeren Isotopenwerten in der
Südhemisphäre führt. Das NADW wird durch relativ hohe δ13C- Werte von 1.0 bis 0.8
0/00 charakterisiert und breitet sich unterhalb dem AAIW, mit relativ geringen Konzen-
trationen (< 0.8 0/00), aus. Das AABW ist durch niedrige Konzentrationen von etwa 0.4
bis 0.6 0/00 gekennzeichnet.
Die modellierte δ13C-Verteilung im Atlantik (Abb. 21 oben) zeigt eine qualitative
Übereinstimmung mit den Daten mit niedrigen Konzentrationen im AAIW und AABW
zwischen 0.4 und 0.8 0/00 und relativ hohen Konzentrationen im Oberflächenozean und
im NADW. Allerdings weisen die Modellwerte im Gegensatz zu den Daten im südat-
lantischen Tiefenwasser um etwa 0.2 0/00 niedrigere, im Nordatlantik dagegen um 0.2
0/00 höhere Werte auf. Die Ursache dafür ist u.a. darauf zurückzuführen, daß das Tie-
fenniveau des NADW-Kerns im Modell um etwa 500 bis 1000 m flacher liegt, was aber
lediglich der Dicke einer Modellschicht entspricht. Des weiteren reproduziert das Mo-
dell nicht die niedrigen δ13C-Gehalte von 0.4 0/00 im antarktischen Tiefen- und Boden-
wasser südlich von etwa 40 ◦S. Dies weist auf eine zu gering angezeigte Reminerali-
sierungsrate von organischem Material in dieser Region hin, ist aber andererseits auch
auf die zu starke Konvektion in der antarktischen Polarregion zurückzuführen, mit zu
hohen ∆14C-Modellwerten im Vergleich zu den Beobachtungen (siehe Abb. 12).
Der Modellvergleich mit den Pazifikdaten (Abb. 22 unten) ist ebenfalls schwierig. Hier
soll nur angesprochen werden, wo die wesentlichen Unterschiede zwischen Modell
und Daten liegen. Das δ13C-Minimum in mittlerer Tiefe des Nordpazifiks wird vom
Kohlenstoffmodell gut reproduziert, die Ausdehnung nach Süden wird aber vom Mo-
dell überschätzt. Die Ausbreitung der 0.4-Isolinie bis etwa 20 ◦S unterhalb von 3000 m
kennzeichnet nach Kroopnick (1985) den Einfluß von zirkumpolaren Wasser auf das
Bodenwasser. Im Modell wird dies eher durch die 0.2-Isolinie dargestellt und zeugt
von einer zu starken Abreicherung an δ13C durch Remineralisation. Hier soll noch ein-
mal darauf hingewiesen werden, daß die δ13C-Probendaten nicht auf das vorindustriel-
le Niveau korrigiert sind und deshalb zumindest im Oberflächenwasser höhere Werte
aufweisen müßten. Nach Kroopnick (1985) lag der zurückgerechnete vorindustrielle
Oberflächenwert bei 2.5 0/00 und hat somit um 0.5 0/00 zugenommen. Lynch-Stieglitz
et al. (1994) (S. 22) schätzten ab, daß die Zunahme im antarktischen Oberflächenwas-
ser im Vergleich zum Zeitpunkt der Datenerhebung im vorindustriellen Holozän etwa
0.2 0/00 betrug. Mit diesen Abschätzungen würde bei einem Modellvergleich des Ober-
flächenwassers im Nordatlantik und Nordpazifik eine Verbesserung der Übereinstim-
mung mit den Beobachtungen zu erwarten sein, wohingegen in den südlichen Breiten
(südlich von etwa 20 ◦S) eine Verschlechterung der Übereinstimmung auftreten würde.










































































































































































Abbildung 21: Oben: Modellierte δ13C-Konzentration im Westatlantik. Unten: Korri-






















































































































































































Abbildung 22: Oben: Modellierte δ13C-Konzentration im Westpazifik. Unten: Korri-
gierte δ13C-Werte nach Tabelle 1, S. 59 aus Kroopnick (1985). Isolinienabstand 0.2 0/00.
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Zum Abschluß der Diskussion der δ13C-Verteilung zeige ich noch einen Vergleich des
Modells mit aus Phosphat berechneten δ13C-Daten35. In den Abbildungen 23 und 24
unten, offenbart sich nun ein viel glatterer Verlauf der Isolinien als in den Verteilungen
der direkt gemessenen (korrigierten) δ13C-Werte (Abb. 21 und 22 unten).
Der Unterschied im Atlantik gegenüber der Verteilung aus direkt gemessenen (korri-
gierten) Werten ist im äquatorialen AAIW und im Oberflächenozean am deutlichsten
ausgeprägt (vergleiche Abb. 21 unten mit Abb. 23 unten). Im AAIW ist eine Abnah-
me um etwa 0.2 0/00 und im südatlantischen Oberflächenozean von bis zu 0.6 0/00 zu
erkennen, wohingegen sich die Werte im nördlichen Atlantik um bis zu 0.8 0/00 erhöht
zeigen. Im tiefen Ozean sind dagegen nur minimale Veränderungen erkennbar, was für
die Gültigkeit dieser Korrelation unterhalb von 1500 m spricht.
Im pazifischen Ozean sind Unterschiede zu der Verteilung aus direkt gemessenen
(korrigierten) δ13C-Daten nicht nur im Oberflächenozean, sondern auch in der tiefen
Wassersäule zu erkennen (vergleiche Abb. 22 unten mit Abb. 24 unten). Der Ober-
flächenozean weist, mit Ausnahme des Südpolarmeeres, zwischen 0.4 und 1.0 0/00 hö-
here δ13C-Werte auf als die gemessenen und korrigierten Werte. Im Bereich des Sau-
erstoffminimums (siehe Abb. 19 unten) zeigen die aus Phosphat berechneten Kohlen-
stoffisotope um bis zu 1.2 0/00 höhere Konzentrationen. Dies mag ein Anzeichen dafür
sein, daß die Korrelation mit Phosphat in diesem Bereich wenig geeignet ist.
Der Modellvergleich (Abb. 23 oben) mit den aus Phosphat berechneten δ13C-Werten
zeigt im Atlantik grundsätzlich eine verbesserte Übereinstimmung. Trotzdem weisen
die modellierten δ13C-Werte im Oberflächenozean im Mittel noch 0.2 bis 0.4 0/00 hö-
here Konzentrationen auf. Im NADW dagegen sind die modellierten δ13C-Gehalte um
etwa 0.2 und im AABW um bis zu 0.4 0/00 niedriger als die aus Phosphat berechneten
Konzentrationen.
Beim Modellvergleich im Pazifik (Abb. 24 oben, unten) ist ebenfalls eine größere
Übereinstimmung erkennbar, jedoch sind die modellierten δ13C-Werte im Oberflächen-
ozean in den Subtropen (bei 30 ◦N und 40 ◦S) um 0.2 0/00 niedriger und in den Polarre-
gionen des Süd- und Nordpazifiks um etwa 0.4 0/00 höher als die aus Phosphat berech-
neten δ13C-Werte. In der Sauerstoffminimum-Zone weist das Modell um bis zu 0.4
0/00 geringere δ13C-Konzentrationen auf. Die Modellabweichung gegenüber den aus
Phosphat berechneten δ13C-Werten im Bodenwasser beträgt im Süden etwa –0.1 und
im Norden –0.3 0/00.
35Die Berechnung von δ13C aus Phosphat erfolgt über die Korrelationsgleichung:
































































































































































Abbildung 23: Oben: Modellierte δ13C-Konzentration im Westatlantik. Unten: Aus
Phosphat berechnete δ13C-Werte nach Tabelle 3, S. 68 aus Kroopnick (1985), mit der
Gleichung: δ13C = 1.92 –0.70×PO4. Isolinienabstand 0.2 0/00.




























































































































































Abbildung 24: Oben: Modellierte δ13C-Konzentration im Westpazifik. Unten: Aus
Phosphat berechnete δ13C-Werte nach Tabelle 3, S. 68 aus Kroopnick (1985), mit der
Gleichung: δ13C = 1.92 –0.70×PO4. Isolinienabstand 0.2 0/00.
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Alkalinität
Die Alkalinität wird primär von der Kalziumkarbonat-Produktion (CaCO3) und sei-
ner Auflösung im tiefen Ozean bestimmt36. Die Aufnahme von ladungsfreiem CO2
aus der Atmosphäre verändert die Alkalinität nicht. Bei der Produktion und Auflösung
von CaCO3 werden Ca2+- und CO2−3 -Ionen von der Meeresoberfläche in den tiefen
Ozean transportiert. Die Produktion von CaCO3 entzieht dem Wasser Alkalinität und
bei der Auflösung im tiefen Ozean, die temperatur- und druckabhängig37 ist, erhöht
sich die Alkalinität (siehe dazu auch Abschnitt 2.2).
An der Oberfläche sind im Atlantik (Abb. 25 unten) die Alkalinitäts-Maxima der pro-
duktionsarmen Subtropenwirbel (Abb. 31) zu erkennen. Mit Zunahme der Alterung
des Wassers nimmt die Alkalinität infolge der CaCO3-Auflösung im Tiefenwasser zu.
Im Südozean zeigt sich deutlich die Ausbreitung von korrosivem (hoher CO2(aqua)-
Anteil) AABW nach Norden, dessen obere Berandung durch die Isolinie mit dem Wert
2360µa¨qv kg−1 gekennzeichnet ist. Oberhalb von 1000 m Tiefe zeigt sich in dem rela-
tiven Minimum der Alkalinität die Ausbreitung von AAIW, dessen untere Berandung
durch die Isolinie 2320µa¨qv kg−1 charakerisiert ist.
Im Modell (Abb. 25 oben) werden die beiden Maxima in den Subtropenwirbeln der
nördlichen und südlichen Breiten des Atlantiks gut reproduziert. Quantitativ weist die
modellierte Alkalinität im Vergleich zu den Daten jedoch um 40µa¨qv kg−1 niedrigere
Werte im nördlichen und um etwa 20µa¨qv kg−1 höhere Werte im südlichen Subtro-
penwirbel auf. Im Bodenwasser zeigt das Modell eine hohe Auflösung von Kalzium-
karbonat, was sich in einer um etwa 20 µa¨qv kg−1 höheren Alkalinität im Vergleich
mit den Beobacchtungen widerspiegelt. Dies korrespondiert mit den hohen Modell-
konzentrationen des ΣCO2 im Bodenwasser in Abbildung 16 oben. Das ausgeprägte
Minimum im AAIW in den Beobachtungen ist im Modell so nicht zu finden, und die
Konzentrationen erscheinen hier um durchschnittlich 40 µa¨qv kg−1 zu hoch im Ver-
gleich zu den Beobachtungen von GEOSECS.
Im Pazifik (Abb. 26 unten) zeigen sich die fortschreitenden Auflösungsprozesse von
CaCO3 mit zunehmender Alterung des Wassers. So ist im Nordpazifik ein Kern von
maximaler Alkalinität im Tiefenwasser zu erkennen. Die Oberflächenwerte sind stark
gegenüber dem tiefen Ozean vermindert und spiegeln die Karbonatproduktion im Ober-
flächenwasser wider.
Im Vergleich zu GEOSECS sind die modellierten Alkalinitätswerte im Oberflächen-
ozean des Westpazifiks im Mittel um 20µa¨qv kg−1 erhöht, mit Ausnahme der Äqua-
36Einen geringen Beitrag zur Alkalinitätsänderung liefert auch die Zunahme und Abnahme desΣCO2
bei der Photosynthese und Respiration. So nimmt die Alkalinität bei der Photosynthese zu, da Nitratio-
nen (NO−3 ) und HPO2−4 -Ionen vom Plankton aufgenommen und der Wassersäule entzogen werden
(siehe dazu Gleichung 27). Bei der Respiration werden diese Ionen der Wassersäule wieder hinzugefügt
und die Alkalinität erniedrigt sich dementsprechend. Mit einem Verhältnis der oben aufgeführten Ionen
zu Kohlenstoff (−(N + 1)/C) von −(16 + 1)/106 beträgt die Steigung in einem Alkalinitäts-ΣCO2-
Diagramm –0.16 (siehe Baes Jr. 1982), was einer Nettoänderung von weniger als 2 Prozent entspricht.
37Mit abnehmender Temperatur und zunehmendem Druck erhöht sich die Löslichkeit von CaCO3,
wobei im tiefen Ozean die Löslichkeit primär vom Druck bestimmt wird, da die Temperaturvariationen
im tiefen Ozean gering sind.
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torialzone, die bis zu 20µa¨qv kg−1 niedrigere Alkalinität aufweist. Der Eintrag von
antarktischem Zwischenwasser in den Beobachtungen, angedeutet durch ein relatives
Minimum, ist in der modellierten Vertikalverteilung der Alkalinität nicht zu erkennen.
Das Tiefenniveau des pazifischen Bodenwassers wird im Modell durch eine zu hohe
Alkalinität repräsentiert, die vor allem nördlich von 20 ◦N eine Abweichung gegen-
über den GEOSECS-Beobachtungen von über 100µa¨qv kg−1 erreicht. Wie im atlan-
tischen Bodenwasser ergibt sich auch hier im Modell der Hinweis auf eine zu hoch











































































































































































Abbildung 25: Oben: Modellierte Vertikalverteilung der Alkalinität im Westatlantik.
Unten: GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 20.0µa¨qv kg−1.































































































































































Abbildung 26: Oben: Modellierte Vertikalverteilung der Alkalinität im Westpazifik.
Unten: GEOSECS-Konzentration. Isolinienabstand 20.0µa¨qv kg−1.
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Karbonat-Ionen
Die Prozesse, die die Verteilung der Karbonat-Ionen (CO2−3 ) kontrollieren, sind:
1. Die Produktion und Zersetzung von organischem Material (Weichgewebe), die
zu einer signifikanten Beeinflussung der ΣCO2-Konzentration führen.
2. Die Produktion und Auflösung von CaCO3 (Hartteilen), die zu einer starken
Veränderung der Alkalinität führen,
(a) Bei der Bildung von CaCO3 werden dem Oberflächenozean Kalzium-
(Ca2+) und CO2−3 -Ionen entzogen (siehe Abschnitt 2.1, Gleichung 28).
Da im Ozean die Variation von Ca2+-Ionen im Vergleich zur Veränderung
der CO2−3 -Ionenkonzentration gering ist, ist hierbei der Entzug der CO2−3 -
Ionen entscheidend,
(b) Im tiefen Ozean ist primär die Auflösungsrate von CaCO3 verantwort-
lich für die Änderung in der Konzentration der Karbonat-Ionen, wobei der
CO2−3 -Sättigungsgrad bzw. die Tiefenlage der hydrographischen Lysokline
der primäre Kontrollmechanismus ist.
3. Die Umwandlungsrate von Kohlendioxid (CO2(aqua)) und Karbonat-Ionen
(CO2−3 ) in Bikarbonat-Ionen (HCO−3 ). Verdeutlich wird dies durch die Reak-
tionsgleichung, CO2(aqua) + CO2−3 + H2O⇔ 2HCO−3 , die eine Linearkombina-
tion der Gleichungen 4 und 5 im Abschnitt 2.1 ist.
4. Physikalische Prozesse, welche die Wassermassencharakteristik bestimmen, wie
Advektion und Vermischung.
5. Bei der Verteilung der Karbonat-Ionen in der gesamten Wassersäule spielt auf
langen Zeitskalen die Auflösung von sedimentäremCaCO3 ebenfalls eine Rolle.
Atlantik
Im Atlantik, Abb. 27 unten, zeigen sich im Oberflächenozean hoheCO2−3 -Ionenkonzen-
trationen, die die Verteilung von Alkalinität und ΣCO2 widerspiegeln. (siehe Glei-
chung 20 im Abschnitt 2.1). Im tiefen Ozean ist eine starke Abnahme der Karbonat-
Ionen im Vergleich zur Oberfläche zu erkennen. Dies ist vermutlich auf die Bildung
von HCO−3 -Ionen aus CO2(aqua) und CO2−3 zurückzuführen, wobei die Konzentrati-
on der CO2−3 -Ionen vermindert wird (siehe dazu auch Seite 9 im Abschnitt 2.1). Die
Bildungsrate von HCO−3 -Ionen ist abhängig vom Auflösungsgrad des CaCO3 (Zunah-
me der CO2−3 -Ionen und damit der Alkalinität im Umgebungswasser) und der Zerset-
zungsrate von organischem Weichgewebe (Zunahme von ΣCO2 und damit auch von
CO2).
Das AAIW zeigt ein ausgesprochenes Minimum (70 bis 90µmol kg−1) im CO2−3 -
Ionengehalt (Abb. 27 unten). Dies ist wahrscheinlich auf die starke Zersetzung von
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organischem Material zurückzuführen, bei der ΣCO2 und damit CO2 an das Um-
gebungswasser abgegeben werden (Abb. 16 unten) und so das relative Minimum im
CO2−3 -Ionengehalt hervorrufen. Die hohe Remineralisation von organischem Materi-
al in diesem Tiefenniveau spiegelt sich in den hohen Phosphatgehalten (Abb. 14 unten)
und den niedrigen Sauerstoffkonzentrationen (Abb. 18 unten) wider. Die Auflösungsrate
von CaCO3 in diesem Tiefenniveau (oberhalb von 1500 m) kann als gering angenom-
men werden, da die Tiefenlage der hydrographischen Lysokline (weiße durchgezogene
Linie in Abb. 27 unten) im äquatorialen Bereich unterhalb von 4000 m liegt.
Die Auflösung von CaCO3 (Kalzit) hängt vom Kalzitsättigungszustand ab, der primär
durch die Konzentration von CO2−3 -Ionen, die Wassertemperatur und den Druck kon-
trolliert wird. Die Tiefenlage des Sättigungshorizonts in der Wassersäule (hydrogra-
phische Lysokline) für das Mineral Kalzit kann nach Broecker and Takahashi (1978)
definiert werden als die Differenz (∆CO2−3 ) zwischen in situ CO2−3 -Ionenkonzentra-
tion und CO2−3 -Sättigungskonzentration. Die Sättigungskonzentration wird über die
empirische Formel von Broecker and Takahashi (1978) berechnet:
CO2−3Kalzit = 90 · exp{0.16 · (Z− 4)} (56)
mit
CO2−3Kalzit = Karbonatsättigungskonzentration in µmol kg−1,
Z = Wassertiefe in km.
Der Schnittpunkt der Sättigungskonzentration mit der in situCO2−3 -Ionenkonzentration
gibt die Tiefenlage der hydrographischen Lysokline an, d. h. ∆CO2−3 ist dort Null.
Oberhalb der Lysokline bleibt Kalzit erhalten und unterhalb findet eine Auflösung
statt, bei der CO2−3 -Ionen an das Umgebungswasser abgegeben werden.
Unterhalb des AAIW breitet sich das NADW aus mit einem relativen Maximum (100
bis 110µmol kg−1) in der CO2−3 -Ionenkonzentration. Die Verminderung des CO2−3 -
Ionengehalts durch die Bildung von HCO−3 -Ionen scheint in dieser Wassermasse am
wenigsten ausgeprägt, da die Konzentrationen im ΣCO2 relativ niedrig sind (siehe
Abb. 16 unten). Das AABW zeigt im CO2−3 ein relatives Minimum (< 90µmol kg−1)
aufgrund der hohen ΣCO2-Konzentrationen, obwohl die aufsteigende Tendenz der Ly-
sokline nach Süden eine erhöhte CaCO3-Auflösung signalisiert.
Die modellierte CO2−3 -Verteilung (Abb. 27 oben) stimmt qualitativ mit den Beobach-
tungen überein, insbesondere wird die hydrographische Lysokline gut reproduziert.
Quantitative Abweichungen zu den Beobachtungen sind im äquatorialen CO2−3 -Mini-
mum zu verzeichnen, wo die Modellwerte um etwa 40 bis maximal 90µmol kg−1
höhere CO2−3 -Ionengehalte ausweisen. Im nördlichen NADW zeigt die Simulation
zwischen 20 und 40µmol kg−1 höhere CO2−3 -Werte und im Bodenwasser 10 bis 20
µmol kg−1 niedrigere Ionenkonzentrationen im Vergleich zu den Beobachtungen. Die
Modellabweichungen der Lysoklinentiefe gegenüber den Beobachtungen liegen im At-
lantik unterhalb von ±500 m.
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Pazifik
Im Tiefenwasser des Pazifiks (Abb. 28 unten) unterhalb von 3000m zeigen die Beob-
achtungen eine relativ uniformeCO2−3 -Ionenkonzentration, obwohl dieΣCO2-Gehalte
relativ starke (siehe Abb. 17 unten) und damit auch große CO2(aqua)-Variationen auf-
weisen. Dies müßte zu CO2−3 -Änderungen führen. Broecker and Takahashi (1978) ver-
muteten, daß dieses überschüssige CO2 aus der Respiration von organischem Material
durch die Auflösung von CaCO3 “neutralisiert“ wird. Die Lysokline liegt zum Groß-
teil oberhalb von 3000m, so daß darunter ein wesentlicher Teil des CaCO3 aufgelöst
wird.
Die Tiefenlage der Lysokline in den Beobachtungen38 ist im Pazifik nicht so eindeutig
definiert wie im Atlantik (Abb. 28 unten). Es gibt Fälle, in denen die Sättigungskon-
zentration in etwa der in situ CO2−3 -Ionenkonzentration nicht nur in einem einzigen
Tiefenniveau entspricht. Damit ist der Schnittpunkt nicht eindeutig definiert (Broecker
and Takahashi 1978). Nach Farrell and Prell (1989) zeigen Beobachtungen im nörd-
lichen zentralen Pazifik und im Panamabecken, daß die Tiefe der sedimentären Lyso-
kline39 und das kritische CO2−3 -Niveau40 nicht korreliert sind. Die sedimentären Lyso-
klinen in diesen Regionen liegen signifikant unterhalb des kritischen CO2−3 -Niveaus.
Dies macht deutlich, daß bei der Bestimmung der Lysoklinentiefe, speziell im Pazifik,
Unsicherheiten bestehen.
Der allmähliche Anstieg der Lysokline nach Norden ist trotzdem erkennbar (Abb. 28
unten) und weist auf die Zunahme des Auflösungsgrades von Kalzit in flacheren Tie-
fenhorizonten hin.
Die modellierte CO2−3 -Verteilung im Pazifik (Abb. 28 oben) zeigt eine gute Über-
einstimmung mit den Beobachtungen. Die quantitativen Abweichungen gegenüber
den Daten liegen im Tiefen- und Bodenwasser bei −10µmol kg−1und oberhalb von
1000 m zeigen die Modellwerte durchschnitt etwa 10 bis 20µmol kg−1höhere Kon-
zentrationen auf.
Der allmähliche Anstieg der hydrographischen Lysokline nach Norden wird vom Mo-
dell gut reproduziert, allerdings gibt es starke Abweichungen gegenüber den Beobach-
tungen, insbesondere im Bereich von 20 ◦S bis 5 ◦N. Ob dies auf eine Modellunsicher-
heit oder auf die Entkopplung der Korrelation zwischen kritischem CO2−3 -Niveau und
Lysoklinentiefe beruht, kann hier nicht geklärt werden.
38Auf eine Darstellung der hydrographischen Lysokline als Isolinie (Abb. 28 unten) wurde verzich-
tet, da in einigen Fällen der Übergang zwischen Übersättigung und Untersättigung im Pazifik nicht
eindeutig definiert ist. Stattdessen werden alle Schnittpunkte mit der Sättigungskurve gezeigt.
39Häufig wird davon ausgegangen, daß es keine signifikanten Unterschiede in der Tiefenlage zwi-
schen hydrographischer Lysokline und den verschiedenen sedimentären Lysoklinen gibt (siehe Farrell
and Prell 1989 und Zitate darin).
40Das kritische CO2−3 -Niveau bezeichnet den Tiefenhorizont in der ∆CO
2−
3 Null ist.


































































































































































Abbildung 27: Oben: Modellierte CO2−3 -Ionenkonzentration im Westatlantik. Die ge-
punktete Linie stellt die Lysokline nach der Berechnung von Broecker und Takahashi






































































































































































Abbildung 28: Oben: Modellierte CO2−3 -Ionenkonzentration im Westpazifik. Die
weiße Isolinie stellt die modellierte Lysokline nach der Berechnung von Broecker
und Takahashi 1978 dar. Unten: GEOSECS-Konzentration. Die gelben Punkte ge-
ben alle möglichen Schnittpunkte der in situ CO2−3 -Konzentration mit der CO2−3 -
Sättigungkonzentration wieder. Der Isolinienabstand beträgt 10µmol kg−1.
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Exportproduktion
Die modellierte Horizontalverteilung der Exportproduktion (Abb. 29 oben) zeigt die
produktionsarmen Gebiete in den oligotrophen Subtropenwirbeln und die Hochpro-
duktionsgebiete der äquatorialen und polaren Breiten, wie sie auch in den Beobach-
tungen nach Berger and Wefer (1991) (Abb. 29 unten) zu finden sind. Starke Unter-
schiede zu den Beobachtungen treten in den Hochproduktionszonen der Schelfgebiete
auf (sehr niedrige Exportproduktion im Modell). Diese können aufgrund der groben
Modellauflösung nicht reproduziert werden. Daneben weist das Modell im äquatoria-
len Pazifik eine weiter nach Westen reichende Zone hoher Exportproduktion auf, die
sich in Abbildung 29 unten nicht so weit nach Westen erstreckt. In den oligotrophen
Wirbelgebieten zeigt das Modell eine höhere Produktivität als in den Daten. Eine mög-
liche Erklärung hierfür ist, daß im Modell der Nährstoffgehalt (siehe Abb. 14 und 15)
in diesen Gebieten, nicht wie in den Beobachtungen, vollständig über den Photosyn-
theseprozeß aufgebraucht werden. Im Modell kann deshalb noch organisches Material
gebildet und exportiert werden. Bei einem quantitativen Vergleich mit der Karte von
Berger und Wefer muß aber berücksichtigt werden, daß die Tiefenhorizonte der Ex-
portproduktion unterschiedlich sind, im Modell beziehen sich die Angaben auf die
oberste Modellschicht (25m), wohingegen die der Beobachtungen in einem Tiefenni-
veau von 100m liegen. Die modellierte Exportproduktion in 100 m Tiefe würde sich
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Abbildung 29: Oben: Modellierte Exportproduktion. Die Meereisverteilung in den po-
laren Breiten ist in hellblau dargestellt. Der Isolinienabstand beträgt 10 g Cm−2 a−1.
Unten: Primärproduktion (siehe linke Legende) und die Exportproduktion in 100 m
Tiefe (siehe rechte Legende) nach Berger and Wefer (1991) in g Cm−2 a−1.
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Abbildung 30: Modellierte CaCO3-Produktion. Isolinienabstand beträgt 1
gCm−2 a−1.
Kalziumkarbonatproduktion
Die modellierte CaCO3-Produktion in Abb. 31 oben, zeigt ein ähnliches Verteilungs-
muster wie die Exportproduktion, mit Ausnahme der polaren Breiten. Durch die Mo-
dellformulierung der Kalziumkarbonatproduktion (siehe Gleichung 42) ist die Bildung
bei niedrigen Wassertemperaturen stark reduziert. Das zonale Band hoher CaCO3-
Produktion zwischen 40 ◦S und 50 ◦S steht in qualitativer Übereinstimmung mit Ab-
schätzungen von Milliman (1993) (Abb. 6 auf S. 938). Beobachtungen einer globalen
CaCO3-Produktion, die einen direkten Vergleich mit der Modellproduktion erlauben
würden, stehen nicht zur Verfügung.
CO2-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphäre
In Abbildung 31 unten ist die modellierte pCO2-Differenz zwischen Ozean und Atmo-
sphäre dargestellt. Negative Werte repräsentieren einen CO2-Fluß in den Ozean, wäh-
rend positive Werte einen CO2-Eintrag in die Atmosphäre widerspiegeln. Im Jahres-
mittel stellen die polaren Breiten eine CO2-Senke für die Atmosphäre dar, wohingen
die mittleren Breiten und insbesondere die äquatorialen Auftriebsgebiete eine CO2-
Quelle aufzeigen. Die primären Mechanismen für die Verteilung der Quellen und Sen-
ken sind die Oberflächenwassertemperatur und die Produktion von organischem Mate-
rial, siehe z.B. Takahashi et al. (1993). Eine globale Vergleichsdatenbasis steht für das
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Abbildung 31: Modellierte pCO2-Differenz zwischen Ozean und Atmosphäre. Nega-
tive Werte kennzeichnen eine CO2-Senke, postive Werte eine CO2-Quelle für die At-
mosphäre. In den polaren Breiten ist die Verteilung des Meereises gezeigt, unter dem
der Gasaustausch unterbunden ist. Isolinienabstand 20 ppm.
Differenzen im Südatlantik mit der Karte von Takahashi et al. (1993) (Abb. 15 auf S.
864)41 zeigt Übereinstimmungen im Verlauf der Null-Isolinie und der starken Senke
in der antarktischen Zirkumpolarregion. Die starke Quelle in den Beobachtungen im
zentralen Südozean zwischen 10 ◦S und 30 ◦S von + 40 bis zu + 80µatm findet sich
in den Modellergebnissen so nicht.
4.2 Statistische Beurteilung der Modellsimulationen
4.2.1 Taylor-Diagramm
Es bleibt die Frage offen, wie gut die Modellergebnisse bezüglich der Daten sind,
d. h. ob das Modell in der Lage ist, die beobachtete Tracerverteilung hinreichend gut
zu reproduzieren. Dies wird mit Hilfe eines Taylor-Diagramms (Taylor 2001) unter-
sucht, in welchem die Standardabweichung und der Korrelationskoeffizient zwischen
41Diese Karte der pCO2-Differenzen bezieht sich auf Messungen, die zwischen 1983 und 1990
durchgeführt wurden. Die Werte entsprechen den Südsommerwerten (November bis März).
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Modellsimulation und Beobachtungsdaten in einem Diagramm dargestellt werden. Es
wird davon ausgegangen, daß die Beobachtungsdaten direkt vergleichbar sind mit den
Modelldaten: die Beobachtungen stellen Jahresmittelwerte dar und repräsentieren ein
vorindustrielles Beobachtungsniveau. Dies ist sicherlich so nicht zutreffend, da die
Daten zwischen den Jahren 1972 und 1974 aufgenommen wurden. Es herrschte z. B.
derzeit ein höherer mittlerer pCO2-Gehalt als in den vorindustriellen Perioden. Die
Modellwerte wurden auf die GEOSECS-Positionen und Tiefenniveaus interpoliert.
Für jeden Tracer (Modell und Beobachtung) wurden die Standardabweichung (Streu-
ung) für den jeweiligen Datensatz und die Korrelation zwischen dem beobachteten
GEOSECS-Tracer berechnet. Diese Wertepaare wurden dann als Polarkoordinaten42
in ein “Scatter-Diagramm “ übertragen.
Zu beachten ist hierbei, daß der gesamte Datensatz in die statistische Berechnungen
eingeflossen ist und nicht nur diejenigen Daten, die für die Meridionalschnitte ver-
wendet wurden.
In Abbildung 32 zeigt die Abszisse die normierte Standardabweichung43 und der Win-
kel44 zwischen Abszisse und Modelltracer definiert die Korrelation.
Per Definition zeigen in dieser Darstellungsweise alle beobachteten GEOSECS-Tracer
eine normierte Standardabweichung von 1.0 und einen Winkel von 0 Grad. Dieser
Punkt wird hier als “Referenzpunkt “ bezeichnet. Der Abstand eines modellierten Tracer-
punktes zum Koordinatenursprung ist gleich der normierten Standardabweichung, wo-
hingegen die Distanz zum “Referenzpunkt “ die Differenz der Streuungsmuster (Feh-
ler) zwischen modellierten und beobachteten Tracerfeldern angibt. Eine gute Modellsi-
mulation würde einen hohen Korrelationskoeffizienten zeigen und eine Varianz45 auf-
weisen, die nahe dem gestrichelten Viertelkreis läge, d. h. beide Bedingungen müssen
erfüllt sein, um eine möglichst gute Übereinstimmung zwischen Modellsimulation und
Beobachtungsdaten zu erzielen.
4.2.2 Atlantik
Im linken Diagramm der Abbildung 32 sind die modellierten Tracer für den gesam-
ten Atlantik dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen, daß die einzelnen Modelltracer
mit unterschiedlicher Genauigkeit hinsichtlich der beobachteten Tracer wiedergege-
ben werden. So weisen beispielsweise Sauerstoff, Phosphat, Karbonat-Ionen, poten-
tielle Temperatur und Salzgehalt eine relativ gute Varianz auf, wobei Phosphat eine
etwas schlechtere Varianz bezüglich der Daten anzeigt. Jedoch ergeben sich jeweils
unterschiedliche Korrelationen, wobei der modellierte Sauerstoff hinsichtlich dieser
42Die Berechnung der Koordinatenpaare eines Tracers erfolgt über die Gleichungen
x = σ2norm × cosα und y = σ2norm × sinα.




44Die Winkelberechnung erfolgt über die Gleichung: α = arccos r, wobei r den Korrelationskoeffi-
zient bezeichnet.
45Quadrat der Standardabweichung (σ2)
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Tracer den größten Fehler (Abstand zum Referernzpunkt) offenbart. Umgekehrt zei-
gen ∆14C 46 und δ13C in etwa dieselbe Korrelation, weisen aber unterschiedliche Va-
rianzen und verschiedene Fehler auf. Alle Modelltracer zeigen im Atlantik eine Kor-
relation größer als 0.5, was als Signifikanzmerkmal interpretiert wird.
Die größte Diskrepanz zwischen Modellsimulation und Beobachtung im Atlantik zeigt
der gelöste anorganische Kohlenstoff und das δ13C mit relativ hohen Fehler (Abstand
zum Referenzpunkt) in der Streuung und einer schlechten Varianz. Alkalinität, δ13C
und ∆14C weisen ebenfalls eine weniger gute Übereinstimmung mit den Beobach-
tungen auf. Beim δ13C zeigt sich dann aber eine Verbesserung im Diagramm nach
der Fehlerkorrektur 47 in den Beobachtungsdaten (offener schwarzer Kreis in der Le-
gende von Abb. 33 links) gemäß Kroopnick (1985). Eine weitere Verbesserung im
Korrelationskoeffizienten wird erreicht, wenn zusätzliche δ13C-Daten aus dem Wed-
delmeer von Mackensen et al. (1996) in dieses Diagramm aufgenommen werden (offe-
nes schwarzes Viereck in der Legende der Abbildung 33 links). In diese Abbildung ist
ein zusätzlicher Vergleich der modellierten δ13C-Werte mit aus Phosphat berechneten
δ13C-Werten aufgenommen (blaues Dreieck in der Legende von Abb. 33 links). Hier-
bei weisen die Modellwerte eine noch bessere Annäherung an die Probendaten auf,
was sich in einem höheren Korrelationskoeffizenten, einer deutlich geringeren Varianz
und einem kleineren Fehler (Abstand vom Referenzpunkt) bemerkbar macht.
Zusätzlich wurde ein Vergleich der korrigierten δ13C-Daten mit denjenigen, die aus
Phosphat berechnet wurden, durchgeführt (schwarzes Dreieck in der Legende von
Abb. 33 links). Hierbei zeigt sich, daß die Abweichung der korrigierten δ13C-Daten
von denjenigen, die aus Phosphat berechnet wurden, in etwa gleich der Abweichung
der Modelldaten von diesen ist. Dies bedeutet, daß der Fehler dieser beiden Datensätze
im Atlantik in etwa gleich groß ist (die Abstände des schwarzen und blauen Dreiecks
zum Referenzpunkt sind fast identisch).
4.2.3 Pazifik
Für den Pazifik (Abb. 32 rechts) ist in dem Diagramm eine insgesamt größere Überein-
stimmung mit den Daten erkennenbar. Alle Modelltracer weisen einen geringeren Feh-
ler (Abstand zum Referenzpunkt) im Vergleich zum Atlantik auf, mit Ausnahme des
Sauerstoffs und Salzgehalts. Der Fehler gegenüber den Beobachtungen dieser beiden
Tracer ist im Atlantik und im Pazifik etwa gleich groß. Eine Erklärung der schlechteren
Varianz (großer Abstand zum gestrichelten Viertelkreis) im pazifischen Sauerstoffge-
halt im Vergleich zum Atlantik ist zum Teil auf das bereits erwähnte Sauerstoffdefizit
in der Äquatorialzone und im Nordpazifik zurückzuführen (siehe dazu auch im Ab-
46Nur die negativen ∆14C-Werte in den Beobachtungen sind in diesem Diagramm berücksichtigt, um
sie mit den Modellwerten, die nicht durch anthropogen erzeugtes 14C beeinflußt sind, direkt vergleichen
zu können.
47Eine leichte Verbesserung der Korrelation und des Fehlers wurde erreicht, indem die δ13C-Werte
bei einigen GEOSECS-Stationen gemäß Tabelle 1, S. 59 aus Kroopnick (1985) korrigiert wurden.
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schnitt 4.1.2, Seite 66 und Abb. 19 und 20). Der Sauerstoffverbrauch bei der Remi-
neralisation von organischem Material scheint im Kohlenstoffmodell, zumindest im
Pazifik, zu hoch im Vergleich zu den Beobachtungen.
Die Korrelationen der einzelnen Tracer sind im Pazifik überall höher als im Atlantik
(vergleiche Abb. 32 rechts). Eine Ausnahme hierbei stellt das δ13C dar (siehe Abb.
33). Nur der Modellvergleich mit dem δ13C, das aus Phosphat berechnet wurde (blau-
es Dreieck), zeigt einen höheren Korrelationskoeffizienten im Vergleich zum Atlantik.
Alle anderen δ13C-Vergleiche weisen niedrigere Korrelationen als im Atlantik auf. Im
Gegensatz zum Atlantik, zeigt sich im Pazifik nach der Korrektur der δ13C-Daten keine
Verbesserung im Diagramm (vergleiche in Abb. 33, grüner Kreis und schwarzer offe-
ner Kreis). Im Vergleich zum Atlantik ist aber eine niedrigere Varianz (Abstand zum
Viertelkreis) erkennbar. Eine wesentliche Verbesserung weist der Modellvergleich mit
den aus Phosphat berechneten δ13C-Daten (blaues Dreieck) auf. Hierbei offenbart sich
eine deutlich höhere Korrelation und ein geringerer Fehler (Abstand zum Referenz-
punkt), wobei sich die Varianz (Abstand zum gestrichelten Viertelkreis) sowohl gegen-
über den gemessenen (unkorrigierten) als auch gegenüber den korrigierten δ13C-Daten
verschlechtert hat.
Bemerkenswert ist der Vergleich der korrigierten δ13C-Daten (grüner Kreis) mit den-
jenigen, die aus Phosphat (schwarzes Dreieck) bestimmt wurden (Abb. 33 rechts). Im
Gegensatz zum Atlantik zeigt dieser Vergleich einen größeren Fehler (Abstand zum
Referenzpunkt), sowohl gegenüber den korrigierten δ13C-Daten (offener schwarzer
Kreis) als auch gegenüber dem Modellvergleich in Bezug auf den aus Phosphat be-
rechneten Daten (blaues Dreieck). Dies könnte ein Anzeichen dafür sein, das diese
Korrelationsgleichung zwischen Phosphat und δ13C im Pazifik weniger gut geeignet
ist (was die Verteilung auf dem Meridionalschnitt durch den Pazifik, siehe Abb. 24
unten, schon angedeutet hat).
Wie schon weiter oben erwähnt, muß beim Modellvergleich berücksichtigt werden,
daß die beobachtete Tracerverteilung nicht einen vorindustriellen Zustand des Ozeans
repräsentiert. So sind die Modelltracer mit den größten Abweichungen im Vergleich
zu den Daten, gerade diejenigen, die unter vorindustriellen Bedingungen den stärksten
Veränderungen unterworfen wären (zumindest im Oberflächenozean), d. h. sie sind
stark sensitiv gegenüber dem atmosphärischen pCO2-Niveau. Die trifft insbesonder
auf die Tracer ΣCO2 und δ13C zu. Die Ausnahme hierbei stellt die Alkalinität dar, die
unabhängig von atmosphärischen CO2-Änderungen ist und primär von der Karbonat-
produktion abhängt.
Zusammenfassend kann gesagt werden, daß sich trotz einer relativ schwachen Tie-
fenwasserbildung im Nordatlantik deren Auswirkung im Pazifik weniger deutlich be-
merkbar macht. Die weniger gute Übereinstimmung der Modellsimulation im δ13C des
Atlantiks und Pazifiks mit den Beobachtungsdaten ist zum Teil auf die Unsicherheit
des δ13C im GEOSECS-Datensatz zurückzuführen (starke Korrekturen nach Kroo-
pnick 1985), zum anderen spiegeln die δ13C-Daten nicht den vorindustriellen Zustand
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Abbildung 32: Taylor-Diagramm für alle modellierten biogeochemischen Tracer (Nä-
here Erläuterung siehe Text). Links: Modellsimulation für den gesamten atlantischen
Ozean. Rechts: Modellsimulation für den gesamten Pazifik.
des Ozean wider. Ein Vergleich mit den Messungen des WOCE-Programms48, insbe-
sondere der Kohlenstoffdaten, könnten hierbei sicherlich zur Klärung beitragen, doch
werden die Daten in vollem Umfang wohl erst in etwa 4 bis 5 Jahren zur Verfügung
stehen. Andererseits können Schwächen der Ozeanzirkulation im physikalischen Mo-
dell (z.B. ∆14C-Verteilung) und eine zu starken Vereinfachung biologischer Prozes-
se im Kohlenstoffmodell (z.B. Verwendung eines konstanten Fraktionierungsfaktor
bei der Bildung von organischem Material) nicht ausgeschlossen werden. Zusammen
mit der Darstellung der Tracerverteilung in meridionalen Schnitten und den Taylor-
Diagrammen kann die Modellsimulation der großräumigen Tracerverteilung für einen
vorindustriellen Zustand des Ozeans als hinreichend aussagekräftig beurteilt werden.
48World Ocean Circulation Experiment
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Modell 13C gegen GEOSECS 13C aus PO4 berechnet
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Modell 13C gegen gemessene GEOSECS 13C−Daten
Modell 13C gegen korrigierte GEOSECS 13C−Daten
Modell 13C gegen GEOSECS 13C aus PO4 berechnet
GEOSECS 13C korrigiert gegen GEOSECS 13C aus PO4 berechnet
Abbildung 33: Taylor-Diagramm für das δ13C. Dargestellt ist die δ13C-
Modellabweichung gegenüber: A den originalen GEOSECS-Daten (gleich wie
in Abb 32) (grüner Kreis), B den nach (Kroopnick 1985, Tabelle 1, S. 59) korrigierten
δ13C-Werten (offener Kreis), C dem erweiterten GEOSECS-Datensatz (korrigierte
Isotopenwerte) im Weddellmeer nach Mackensen et al. (1996) (Quadrat) und D den
aus PO4 berechneten δ13C über die Gleichung: δ13C= 1.92 - 0.70×PO4 (Kroopnick
1985, Tabelle 3, S. 68) (blaues Dreieck). Zusätzlich wird noch ein reiner Datenver-
gleich gezeigt, der die Abweichung der korrigierten GEOSECS-Daten von denjenigen
aus Phosphat berechneten δ13C aufzeigt (schwarzes Dreieck). Links: Abweichungen
der δ13C-Verteilung im Atlantik. Rechts: Abweichungen der δ13C-Verteilung im
Pazifiks.
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4.3 Sensitivitätsexperimente zum Letzten Glazialen Maximum
In diesem Abschnitt werden die Ergebnisse des Kohlenstoffmodells für das Letzte Gla-
ziale Maximum (LGM) dargestellt. Es wurden 3 Modellexperimente von mir durch-
geführt, deren Anfangsbedingungen bzw. Modellkonfiguration auf unterschiedlichen
Hypothesen der glazialen atmosphärischen CO2-Erniedrigung basieren (siehe Einlei-
tung). Hierbei stand nicht nur die pCO2-Erniedrigung im Vordergrund, sondern auch
die δ13C-Verteilung, die mit δ13C-Daten aus dem Ostatlantik verglichen wird (Ab-
schnitt 4.3.4).
Das Experiment 1 zeigt die Auswirkungen auf die Tracerverteilung eines gegenüber
dem Kontrollauf veränderten Zirkulationsfeldes, (siehe Abb. 4 rechts), einer damit ein-
hergehenden Veränderung der Temperatur- und Salzgehaltsverteilung und der Verän-
derung der Meereisausdehnung (vergleiche hellblaue Farbgebung in polaren Breiten
in Abb. 29 oben und Abb. 51 unten).
Auf diese Weise soll geklärt werden, ob das hier verwendete glaziale ozeanische Zir-
kulationsfeld das Potential besitzt, sowohl den atmosphärischen pCO2 wie beobachtet
zu erniedrigen als auch die beobachtete glaziale δ13C-Verteilung wiederzugeben.
Experiment 2 zeigt die Auswirkungen einer Erhöhung des Nährstoffinventars um
30%49 und der daraus resultierenden Erhöhung der biologischen Produktivität. Die-
ses Experiment folgt Hypothesen, wonach sich in glazialen Perioden das Nährstoffin-
ventar im glazialen Ozean erhöht hat. Als Folge davon würde die biologischen Pumpe
verstärkt arbeiten. Es werden unterschiedliche Wege aufgezeigt, auf welche Weise sich
der Nährstoffgehalt im glazialen Ozean erhöht haben könnte. Nach Broecker (1982)
könnte der Phosphatgehalt im glazialen Ozean durch den Eintrag von den während des
Glazials trockenliegenden Schelfen gesteigert worden sein. Nach Falkowski (1997)
könnte eine Zunahme der globalen Nitrifizierung (Nitratinventar) während des LGMs
zu einer Steigerung der Exportproduktion geführt haben. Hierbei wird die Annahme
gemacht, daß Nitrat und nicht Phosphat der limitierende Nährstoff der biologischen
Produktion ist.
Für die Modellsimulation ist es nicht entscheidend welcher Nährstoff die biologische
Produktion limitiert. In diesem Modellexperiment wird nur das Phosphatinventar ver-
ändert, nicht aber das POC-Inventar. Durch die Erhöhung des Nährstoffinventars wird
die Kohlenstoffpumpe intensiviert und damit CO2 aus der Atmosphäre in den Ozean
transferiert.
Experiment 3 liegt die Beobachtung von Sanyal et al. (1995) zugrunde, die einen An-
stieg des pH-Wertes im glazialen Tiefenwasser des Atlantiks und Pazifiks um 0.3± 0.1
49Nach Broecker (1982), beträgt der berechnete glaziale Tiefenwasserwert des Phosphats 3.2
µmol kg−1. Bei einer Konzentration von 2.25 µmol kg−1 im heutigen Ozean ist dies eine Erhöhung
um 42.2 %. Der glaziale Modellwert in diesem Experiment beträgt im Tiefenintervall zwischen 2000
und 5000 m 3.0 µmol kg−1 und im Kontrollauf 2.3 µmol kg−1. Dies entspricht einer Erhöhung um
30,4 %. Die Magnitude der Phosphaterhöhung liegt somit im Bereich der obigen Schätzung.
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Experiment 1 : Keine Inventaränderungen.
Experiment 2 : Erhöhung des PO4-Anfangsinventar um 30 %.
Experiment 3 : Alkalinität wurde um 2 × 0.161 µa¨qv l−1 und ΣCO2 um
: 0.161 mmol l−1 erhöht. Zusätzlich wurde das “rain ratio “
: um 50 % erniedrigt
: (In Anlehnung an Abb. 2, S. 235 aus Sanyal et al. 1995).
Tabelle 6: Veränderung der Anfangsbedingungen in den verschiedenen glazialen Mo-
delläufen des Kohlenstoffmodells. Allen glazialen Experimenten liegt ein gegenüber
dem Kontrollauf verändertes Strömungs-, Temperatur- und Salzgehaltsfeld zugrunde,
sowie eine ausgedehntere Meereisverteilung (Schäfer-Neth and Paul 2001).
aus Messungen des Bariumisotops 11Ba an benthischen Foraminiferen feststellten.
Wenn diese beobachtete pH-Erhöhung das Ergebnis einer verstärkten Kalzitauflösung
wäre, dann müßte dem Ozean 0.157×10−3 mol CaCO3 pro Kilogramm Meerwasser
hinzugefügt werden (Abb. 2, S. 235 aus Sanyal et al. 1995). Dies entspricht, bei einer
mittleren Dichte des Meerwassers von 1.025 kg l−1, einer Zunahme von 0.161 ×10−3
mol CaCO3 pro Liter. Die gemessenen glazialen pH-Änderungen sind verknüpft mit
einem höheren glazialen Salzgehalt, einer Vertiefung der Lysokline und einer Erhö-
hung des organischen Materials, das von der Meeresoberfläche in den tiefen Ozean
gelangt.
Die Reduzierung des rain-ratio (CCaCO3 zu Corg) führt zu einer Erhöhung des Corg-
Gehalts im Sediment. Dies verursacht eine vermehrte Auflösung von Kalzit im Sedi-
ment und auf langen Zeitskalen kommt es zu eine Erhöhung der CO2−3 -Ionen in der
Wassersäule und einer Abnahme im atmosphärischen pCO2 (siehe Gleichung 18). Da
das Kohlenstoff-Modell in dieser Version nicht über ein Sedimentmodell verfügt50,
wird diese Situation durch die Verminderung des Verhältnisses von CCaCO3 zu Corg
um 50% , d. h. von 0.15 auf 0.075, und einer Erhöhung der Anfangskonzentrationen
der Alkalinität um 2 × 161 µa¨qv l−1 und von ΣCO2 um 161 µmol l−1 nachgebildet.
Das Salzgehaltsfeld aus dem Ozeanmodell zeigt eine mittlere Erhöhung um 1.24 psu,
siehe Tabelle 9.
Die in den verschieden glazialen Experimenten veränderten Anfangsbedingungen sind
in Tabelle 6 zusammengefaßt.
50Diese Modellversion verfügt nur über eine Sedimentkomponente, in der ein fest vorgegebener Pro-
zentsatz der einzelnen Tracer-Konzentrationen mit der Bodenwasserschicht ausgetauscht wird. Eine
sedimentäre Auflösung von Kalzit bei erhöhten Corg-Gehalten ist somit nicht enthalten.
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Variable Einheit Kontroll Exp. 1 Exp. 2 Exp. 3
Atmosphärisches CO2 (GtC) 565.90 564.29 445.84 503.77
pCO2-Partialdruck (ppm) 281.13 280.33 221.49 250.27
Primärproduktion (GtC/Jahr) 8.62 7.40 9.57 7.40
Exportproduktion (GtC/Jahr) 6.71 5.91 7.53 5.91
CaCO3-Produktion (GtC/Jahr) 1.06 0.96 1.24 0.48
POC im Ozean (GtC) 176.79 145.01 244.90 145.01
CaCO3 im Ozean (GtC) 53.27 51.30 52.66 83.50
ΣCO2 im Ozean (GtC) 39708.39 39832.18 39771.05 40238.88
Sedimentärer Corg (GtC) 24.31 19.07 26.92 19.07
Sedimentärer CCaCO3 (GtC) 3971.70 3885.06 3955.54 6257.39
Tabelle 7: Resultierenden Reservoir- und Produktionsgrößen am Ende der glazialen
Modelläufe (Experiment 1 bis 3). Zur Orientierung ist noch einmal der Kontrollauf
aufgeführt.
4.3.1 Modellierte Stoffverteilung im glazialen Westatlantik und Westpazifik
(Experiment 1)
Globale Mittelwerte der einzelnen Tracer und Kohlenstoffinventare
Die Kohlenstoffinventare des glazialen Standardlaufes (Experiment 1) zeigen die ge-
ringsten Unterschiede zum Kontrollauf im atmosphärischen CO2, pCO2, ozeanischen
CaCO3, sedimentären CaCO3 und ΣCO2. Größere Unterschiede zeigen sich in der
Produktivität, im partikulären organischen Kohlenstoff (POC) und im sedimentären
Corg (siehe Tabelle 7). All diese Veränderungen beruhen nur auf einer Zirkulationsän-
derung und einer vergrößerten Meereisausdehnung (siehe Tabelle 8 und 9).
Es zeigt sich eine globale Verminderung der organischen Produktion und eine daraus
resultierende Abnahme in der POC-Konzentration (Tabelle 7). Die Reduzierung der
Produktivität ist primär auf die in den polaren Gebieten größere Eisbedeckung zurück-
zuführen (vergleiche Abb. 29 und 51) Lokal allerdings zeigen sich auch Zunahmen in
der Produktivität, so z. B. im äquatorialen Ostpazifik und im Südozean nördlich der
Meereisgrenze.
In den globalen Mittelwerten weist der Sauerstoffgehalt, neben dem δ13C, einen rela-
tiv großen Unterschied auf (Tabelle 8, 9). Mit einer Zunahme um etwa 16 % spricht
dies auch für eine Zunahme der Belüftung der glazialen Wassermassen. Wie in Ab-
bildung 43 und 44 gezeigt, weist das Zwischenwasser die größten Unterschiede zum
Kontrollauf auf. Aber auch das Tiefenwasser zeigt höhere Sauerstoffkonzentrationen.
Die Reduzierung des globalen δ13C-Gehalts ist in diesem Fall hauptsächlich auf die
Verminderung der Tiefenwasserbildung zurückzuführen. Dies macht sich auch in einer
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Tracer Einheit : Kontroll : Exp. 1 : Exp. 2 : Exp. 3
ΣCO2 (µmol kg−1) : 2262.28 : 2266.82 : 2263.33 : 2289.98
Alkalinität (µa¨qv kg−1) : 2372.77 : 2379.62 : 2372.28 : 2419.03
Phosphat (µmol kg−1) : 2.09 : 2.10 : 2.68 : 2.10
Sauerstoff (µmol kg−1) : 183.06 : 212.55 : 185.10 : 212.55
δ13C (0/00) : 0.38 : 0.15 : –0.47 : 0.15
∆14C (0/00) : –144.84 : –146.32 : –180.21 : –179.31
pH-Wert (SWS-Skala) : 7.93 : 7.94 : 7.92 : 7.98
CO2−3 -Ionen (µmol kg−1) : 88.59 : 89.18 : 87.92 : 98.91
Salzgehalt (psu) : 34.57 : 35.81 : 35.81 : 35.81
Temperatur (◦C) : 4.16 : 2.41 : 2.41 : 2.41
Tabelle 8: Globale mittlere ozeanische Konzentrationen der verschiedenen glazialen
Modelläufe. Zur Orientierung ist auch der Kontrollauf mit aufgeführt.
Zunahme im 14C-Alter bemerkbar (Abb. 38). Älteres Wasser ist durch fortschreitende
Remineralisierung an δ13C erniedrigt.
Temperatur- und Salzgehaltsverteilung im Westatlantik und Westpazifik
Die Änderungen, im Vergleich zum Kontrollauf, in der Temperaturverteilung und der
Salzgehaltsverteilung ergeben sich aus den verschiedenen Oberflächenrandbedingun-
gen, mit denen das physikalische Ozeanmodell angetrieben wurde (siehe Tabelle 1).
Die veränderten Temperaturen und Salzgehalte im glazialen Modellauf spiegeln die
Beobachtungen einer glazialen Abkühlung und einer Salzgehaltszunahme durch die
Meeresspiegelabsenkung wider.
Der Westatlantik (Abb. 34 oben) zeigt relativ zum Kontrollauf eine Abkühlung im
Tiefenwasser von etwa 1 ◦C. Die obere Wassersäule weist extreme Abkühlungen, vor
allem im Nordatlantik bei 40 ◦N und im Südatlantik bei 40 ◦S, von 5 ◦C und mehr auf.
Diese Extreme sind vor allem durch die glaziale Ausdehnung der Meereisgrenze be-
dingt.
Im Pazifik (Abb. 35 oben) beträgt die Abkühlung im Tiefenwasser etwa 1 ◦C, im Tie-
fenbereich zwischen 1000 und 2000m 2 ◦C und oberhalb von 1000m beträgt die Ab-
kühlung etwa 3 bis 4 ◦C. Im pazifischen Oberflächenwasser ist eine leichte Zunahme
von 1 bis 2 ◦C gegenüber dem Kontrollauf bei 30 ◦S und 30 ◦N zu beobachten. Gegen-
über dem Atlantik ist im Pazifik oberhalb von 2000 m Tiefe im Mittel eine stärkere
Abkühlung der Wassersäule zu beobachten (siehe Abb. 35 oben und Abb. 34 oben).
Die Salzgehaltsanomalie im Atlantik (Abb. 36 oben) beträgt im Tiefenwasserbereich
etwa +1.4 psu und in der oberen Wassersäule zeigen sich Werte von +1.0 bis +1.2
psu51.
51Die Erhöhung des Salzgehaltes von etwa 1.0 psu ist auf die Absenkung des glazialen Meeres-
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Tracer Einheiten : Exp. 1 : Exp. 2 : Exp. 3
ΣCO2 (µmol kg−1) : +4.05 : +1.05 : +27.70
Alkalinität (µa¨qv kg−1) : +6.85 : –0.49 : +46.26
Phosphat (µmol kg−1) : +0.01 : +0.59 : +0.01
Sauerstoff (µmol kg−1) : +29.49 : +2.04 : +29.49
δ13C (0/00) : –0.23 : –0.85 : –0.23
∆14C (0/00) : –1.48 : –35.37 : –34.47
pH-Wert (SWS-Skala) : +0.01 : –0.01 : +0.05
CO2−3 -Ionen (µmol kg−1) : +0.59 : –0.67 : +10.32
Salzgehalt (psu) : +1.24 : +1.24 : +1.24
Temperatur (◦C) : –1.75 : –1.75 : –1.75
Tabelle 9: Differenzen der globalen Mittelwerte zwischen den LGM-Experimenten
und dem rezenten Kontrollauf.
Der Pazifik (Abb. 37 oben) ist ebenfalls salzreicher geworden, jedoch ist die Zunahme
weniger stark als im Atlantik, insbesondere im Tiefen- und Bodenwasser. Im Vergleich
zum Kontrollauf (Abb. 11 oben) deutet sich im Salzgehalt eine mögliche Verstärkung
der Ausbreitung von salzarmen Zwischenwasser im Nord- und Südpazifik an (Abb. 37
unten).
Konventionelles 14C-Alter im Westatlantik
In der Abbildung 38 oben ist die Anomalie des 14C-Alters (siehe dazu Abschnitt 2.3,
Gleichung 32 und 34) im Atlantik dargestellt. Die glaziale Anomalie gegenüber dem
Kontrollauf zeigt eine zusätzliche Alterung im atlantischen Tiefenwasser von etwa 150
bis 200 Jahren. Der Nordatlantik nördlich von 70 ◦N weist eine weitere Alterung der
Wassermassen auf, mit Maximalwerten von über 500 Jahren. Ein Grund für die rela-
tiv starke Alterung im nördlichen Nordatlantik könnte die Verschiebung der Tiefen-
wasserbildungsgebiete nach Süden sein, was eine Alterung der Wassermassen in den
ursprünglichen Bildungsgebieten zur Folge hat.
Konventionelles 14C-Alter im Westpazifik
Im Pazifik (Abb. 38 unten) ist ebenfalls eine zusätzliche Alterung der Wassermassen zu
erkennen, die jedoch gegenüber dem Atlantik weniger stark ausgeprägt ist. Dies liegt
hauptsächlich daran, daß die pazifischen Wassermassen im antarktischen Wasserring
gebildet werden und die Änderungen gegenüber dem Kontrollauf in dieser Region
nicht so stark sind wie im Nordatlantik. Eine Ausnahme stellt das Nordpolarmeer dar,
in dem Anomalien im 14C-Alter von bis zu 1000 Jahren auftreten, die vor allem auf
die Schließung der Bering Straße im Glazial zurückzuführen sind.
spiegels um etwa 120 m zurückzuführen (siehe auch Tabelle 1).
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Gelöster anorganischer Kohlenstoff im Westatlantik
Das atlantische Oberflächenwasser (Abb. 41 oben), weist zwischen 40 und 50 ◦N und
40 und 50 ◦S, positive ΣCO2-Anomalien auf. Diese sind vermutlich auf den erhöh-
ten Eintrag von atmosphärischem CO2 zurückzuführen. In der Abbildung 53 oben
zeigt sich in diesen Polarregionen eine stark negative Anomalie der pCO2-Differenz.
Diese negative pCO2-Anomalie stellt eine Intensivierung der glazialen ozeanischen
CO2-Aufnahme gegenüber dem Kontrollauf dar (vergleiche auch Abb. 31 unten mit
53 unten). Da die CO2-Löslichkeit mit abnehmenden Temperaturen zunimmt, korre-
lieren diese Regionen der ozeanischen CO2-Aufnahme mit den Temperaturanomalien
in der Abbildung 34 oben. Dieser größere Sättigungsgrad bei niedrigeren Temperatu-
ren zeigt sich insbesondere auch in der starken positiven Sauerstoffanomalie im nördli-
chen Nordatlantik (Abb. 43 oben). Des weiteren wird durch die Remineralisierung von
organischem Material die ΣCO2-Konzentration in der Wassersäule erhöht. Dies zeigt
sich in der positiven Anomalie der Exportproduktion in diesem Gebiet (Abb. 51 oben).
Die Grönlandsee zeigt im Glazial ebenfalls eine Abnahme im ΣCO2, die im Modell
durch die größere Meereisausdehnung verursacht wird. Unter Meereis findet im Koh-
lenstoffmodell keine organische Produktion und somit auch keine Anreicherung durch
Remineralisation in diesem Gebiet statt.
Im Niveau des Zwischenwassers (oberhalb von 1000 m) ist eine Konzentrationsab-
nahme von etwa 10 und 20 µmol kg−1 zu erkennen. Der Grund der ΣCO2-Abnahme
im Zwischenwasserniveau ist primär auf die Abschwächung des glazialen AAIW, das
als Kompensationsstrom des glazialen Tiefenwassers angesehen werden kann, zurück-
zuführen. Durch die Verminderung der Tiefenwasserausbreitung wird auch das Zwi-
schenwasser in seiner Ausbreitung nach Norden abgeschwächt. Die Zunahme der Ex-
portproduktion im antarktischen Ozean, bedingt durch die weiter nach Norden ausge-
dehnte Meereisverteilung, führt im Niveau des heutigen Zwischenwasser nicht zu einer
Erhöhung der ΣCO2-Konzentrationen, obwohl die Gehalte in der oberen Wassersäule
nördlich von 70 ◦S zugenommen haben. Diese Konzentrationszunahme wird in den
Bereich oberhalb des Zwischenwassers überführt (Abb. 41 oben).
Im Tiefenniveau des heutigen NADW kommt es zu einer Anreicherung im ΣCO2 von
20 bis 30 µmol kg−1. Durch die relative Alterung des Tiefenwassers im Vergleich zum
Kontrollauf und der damit verbundenen Zunahme der Akkumulation von ΣCO2 aus
der Remineralisation von organischem Material, kommt es zu einem Zuwachs der
ΣCO2-Konzentrationen in diesem Tiefenniveau. Durch die Verstärkung der Export-
produktion im nördlichen Nordatlantik (Abb. 51 oben) werden die ΣCO2-Gehalte
noch zusätzlich erhöht.
Zusammengefaßt kann als Grund der Konzentrationszunahme im Tiefenwasser das
Zusammenspiel zwischen Verlagerung und Verminderung der Tiefenwasserbildung
und -ausbreitung nach Süden und einer damit einhergehenden Alterung des Wassers,
sowie einer Erhöhung der Exportproduktion im Nordatlantik angesehen werden.
Ein Hinweis auf ein weiter nach Norden ausgedehntes Bodenwasser (unterhalb von
4000 m) könnte die leichte ΣCO2-Anreicherung bei etwa 30 ◦N sein (Abb. 41 oben).
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Gelöster anorganischer Kohlenstoff im Westpazifik
Der pazifische Oberflächenozean erfährt eine starke Anreicherung im ΣCO2, vor allem
in den südlichen Subtropen (Abb. 42 oben). Diese starke ΣCO2-Anomalie bei 20 ◦S in
der oberen Wassersäule korreliert mit einer starken Zunahme des 14C-Alters (Abb. 38
unten), so daß der primäre Grund bei der Akkumulation von remineralisiertem organi-
schen Material zu suchen ist. Diese Annahme wird unterstützt durch eine Zunahme der
Exportproduktion (Abb. 51 oben), der stark negativen δ13C-Anomalie (Abb. 46 oben),
der PO4-Anreicherung (Abb. 40 oben) und der Sauerstoffabnahme (Abb. 44 oben). Im
Nordpazifik, bei etwa 50 ◦N, zeigt sich ebenfalls eine Anreicherung im ΣCO2 was pri-
mär auf der Zunahme der Exportproduktion in diesem Gebiet beruht (Abb. 51 oben).
Zwischen 30 und 40 ◦N ist eine Abnahme in der ΣCO2-Konzentration in etwa 600 m
Tiefe zu erkennen. Ein Hauptgrund ist in der Abnahme der Exportproduktion (Abb.
51 oben) zu suchen. Durch die damit verbundene geringere Remineralisation im Ver-
gleich zum Kontrollauf bleibt mehr Sauerstoff in der Wassersäule erhalten (Abb. 44
oben).
In der tiefen Wassersäule (unterhalb von 1000 m) des Pazifiks (Abb. 42 oben) zeigt
sich im Gegensatz zum Atlantik nur eine leichte Zunahme der ΣCO2-Konzentration
im Norden von etwa 10 µmol kg−1 und eine Abnahme im Süden in gleicher Grö-
ßenordnung. Die Ursache für die negative Anomalie könnte eine stärkere Konvektion
sein, die Wasser mit niedrigen ΣCO2-Gehalten (relativ zur tiefen Wassersäule) in die
Tiefe transportiert. Ein Hinweis auf eine verstärkte Konvektion liefert die Sauerstoff-
verteilung (Abb. 44 unten). Südlich von 60 ◦S liegt das Quellgebiet der pazifischen
Tiefenwassermassen. Im Vergleich zum Kontrollauf (Abb. 19 oben) ist eine deutliche
Zunahme des Sauerstoffgehaltes in den Tiefenniveaus unterhalb von etwa 1500 m zu
erkennen, mit einem Maximalwert von 60 bis 70 µmol kg−1 bei 60 ◦S (Abb. 44 oben).
Die positive ΣCO2-Anomalie im Tiefenwasser und Bodenwasser des Nordpazifiks ist
sicherlich auf die Akkumulation von remineralisiertem organischen Material zurück-
zuführen. Ein sich weiter nach Norden ausbreitendes Bodenwasser ist im Verlauf der
ΣCO2-Isolinen nicht zu erkennen.
Alkalinität im Westatlantik
Im Nordatlantik, bei etwa 50 ◦N, zeigt sich in den oberen 600 m eine negative Anoma-
lie der Alkalinität (Abb. 47 oben). Die primäre Ursache ist in der CaCO3-Produktion
und der Verschiebung des Produktionsgebietes nach Süden durch die größere Mee-
reisausdehnung zu suchen. In der Abbildung 52 oben ist eine leichte Zunahme der
CaCO3-Produktion zu erkennen, was sich in der Abnahme der CO2−3 -Ionen und der
Alkalinität im Oberflächenwasser (Abb. 49 und 47 oben) widerspiegelt. Außerdem
wird die Alkalinität auch bei der Remineralisation von organischem Material (POC)
durch die Abgabe von NO−3 -Ionen erniedrigt (siehe Abschnitt 3.6.3). Die Exportpro-
duktion von POC ist in diesem Gebiet erhöht (Abb. 51 oben) und somit auch die Re-
mineralisierung. Da der überwiegende Teil des organischen Materials in der oberen
Wassersäule abgebaut wird (siehe Abb. 7), stammt ein Teil dieser negativen Anomalie
aus diesem Prozeß.
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In der tiefen Wassersäule des Atlantiks, insbesonder im Norden, zeigt sich eine posi-
tive Anomalie der Alkalinität. Diese Zunahme ist im großen Maße auf die reduzier-
te Ausbreitung des glazialen Tiefenwassers nach Süden zurückzuführen. Damit geht
eine Alterung des Wassers einher, was zu einer Anreicherung der Alkalinität durch
fortschreitende CaCO3-Auflösung führt. Eine Beeinflussung der Alkalinität durch die
Remineralisierung von POC ist in diesem Tiefenniveau von untergeordneter Bedeu-
tung, da hier nur noch sehr wenig organisches Material zu finden ist (siehe Abb. 7).
Alkalinität im Westpazifik
In den südlichen Subtropen (nördlich von 20 ◦S) des Pazifiks zeigt sich eine negative
Anomalie der CO2−3 -Ionen und der Alkalinität (Abb. 50 und 48 oben) in der oberflä-
chennahen Wassersäule. Diese Abnahme ist primär Folge der erhöhten Produktion von
CaCO3 (Abb. 52 oben), da bei der CaCO3-Bildung CO2−3 -Ionen verbraucht werden.
Unterhalb der Oberflächenschicht macht sich die Remineralisierung von POC bemerk-
bar, bei der die Alkalinität durch die Abgabe von Nitrat-Ionen vermindert wird. Die
größere Remineralisierung als Folge einer erhöhten POC-Produktion (Abb. 51 oben),
bei der Sauerstoff verbraucht wird, zeigt sich auch in der negativen Sauerstoffanoma-
lie in Abbildung 44 oben. Da sich die Anomalie der Alkalinität in der oberen warmen
Wassersäule zu finden ist, kann davon ausgegangen werden, daß Auflösungsprozesse
von Kalzit in diesem Tiefenniveau noch keinen entscheidenden Einfluß auf die Alka-
linität ausüben.
Die starken Minima in der Alkalinität im Nordpolarmeer sind hauptsächlich auf die
Schließung der Beringstraße zurückzuführen, da der Austausch mit Wassermassen aus
dem Nordpazifik, der Wasser mit hoher Alkalinität in das Nordpolarmeer transportiert,
unterbrochen ist.
Kohlenstoffisotop δ13C im Westatlantik
In Abbildung 45 oben zeigt die glaziale δ13C-Verteilung eine leichte Zunahme von 0.1
bis 0.2 0/00 in der oberen Wassersäule des Nordatlantiks zwischen 10 und 50 ◦N und in
der gesamten tiefen Wassersäule eine δ13C-Abnahme um 0.2 0/00.
Die positive δ13C-Anomalie ist vermutlich auf die im Vergleich zum Kontrollauf ab-
geschwächte Ausdehnung von antarktischem Zwischenwasser zurückzuführen, wie es
sich auch schon in der ΣCO2- und der PO4-Anomalie (Abb. 41, 39 oben) angedeutet
hat.
Die tiefe Wassersäule wird durch die Alterung der Wassermassen (Abb. 38 oben) mit
dem damit verbundenen zunehmenden Remineralisationsgrad von organischem Mate-
rial im δ13C erniedrigt.
Im Südozean ist eine starke δ13C-Erniedrigung in einer räumlich eng begrenzten Regi-
on südlich der heutigen Polarfront zu erkennen, die vermutlich auf die größere Ausdeh-
nung der glazialen Meereiskante nach Norden zurückzuführen ist. Damit verbunden ist
eine Erhöhung der Exportproduktion (Abb. 51 oben) und der Remineralisierungsrate
in dieser Region, was eine leichten Zunahme im Nährstoffgehalt erzeugt (Abb. 39
oben). Einen weiteren Anteil an dieser δ13C-Verminderung hat der verstärkte Eintrag
von atmosphärischem CO2 (Abb. 53 oben). Da atmosphärischer Kohlenstoff an δ13C
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erniedrigt ist, findet auch eine Abnahme im δ13C des Oberflächenwassers statt.
Kohlenstoffisotop δ13C im Westpazifik
Im Pazifik sind die negativen δ13C-Anomalien in der oberen Wassersäule viel größer
als im Atlantik (Abb. 46 oben).
Im polaren Südpazifik ist die δ13C-Abnahme, wie im polaren Südatlantik, wahrschein-
lich auf die schon erwähnte Ausdehnung der Meereiskante nach Norden zurückzufüh-
ren. Es zeigt sich hier ebenfalls ein verstärkter Eintrag von atmosphärischem CO2 und
eine Erhöhung der Exportproduktion. Diese negative pazifische δ13C-Anomalie fällt
im Vergleich zum polaren Südatlantik stärker aus, weil hier auch die Anomalien des
CO2-Eintrags und der Exportproduktion höher sind (Abb. 53 und 51 oben).
In den pazifischen Tropen und Subtropen ist ebenfalls eine große δ13C-Erniedrigung
zu erkennen, mit einem Maximum der δ13C-Abreicherung von 1 0/00 bei 20 ◦S. Diese
Anomalie ist hauptsächlich auf die Zunahme der Exportproduktion und der Reminera-
lisierung zurückzuführen (Abb. 51 oben). Diese zeigt sich auch in der Sauerstoff- und
Nährstoffveränderung (Abb. 44 und 40), die durch den Sauerstoffverbrauch und die
Nährstoffanreicherung bei der Remineralisation von organischem Material hervorge-
rufen werden.
In der tiefen Wassersäule zeigt sich eine δ13C-Abnahme von 0.2 bis 0.3 0/00. Diese
Abnahme ist zum Teil auf die Alterung der Tiefen- und Bodenwassermassen zurckzu-
führen (Abb. 38 unten).
Zusammenfassung der Tracerverteilung im Experiment 1
Die stärksten Auswirkungen einer veränderten Zirkulation und Meereisausdehnung
auf die Tracerverteilung zeigen sich in den Modellschnitten hauptsächlich in der obe-
ren Wassersäule, d. h. primär oberhalb von 1000 m, wobei der glaziale Atlantik z. B.
im ΣCO2 und der Alkalinität auch unterhalb von 1000 m relativ starken Konzentra-
tionsänderungen unterworfen ist. Die dadurch hervorgerufene Veränderungen in den
Tracerkonzentrationen sind physikalisch (z. B. Temperatur und Meereisverteilung) und
biologisch (Exportproduktion und Remineralisation) bedingt. Es können biologische
und physikalische Prozesse in die gleiche Richtung laufen, so daß deren Auswirkungen
auf den Tracer eine positive oder negative Anomalie erzeugen. Auf der anderen Seite
aber können beide Prozesse auch in einander entgegengesetzte Richtungen verlaufen
und die Anomalie abschwächen. Ein Beispiel für eine Verstärkung der Anomalie ist
in der Verteilung des ΣCO2 zu erkennen. Durch den stärkeren Eintrag von atmosphä-
rischem CO2 infolge der Zunahme der CO2-Löslichkeit bei abnehmenden Tempera-
turen erhöht sich die ΣCO2-Konzentration im Oberflächenwasser. Durch eine größere
Exportproduktion wird durch die Abgabe vonΣCO2 bei der Remineralisation die Kon-
zentration im Umgebungswasser zusätzlich erhöht. Ein Beispiel dafür ist die positive
ΣCO2-Anomalie im Pazifik nördlich von 60 ◦S (Abb. 42 oben).
Der Hauptunterschied zwischen dem glazialen Atlantik und Pazifik ist, daß der At-
lantik in der tiefen Wassersäule aufgrund der um 50 % verminderten glazialen Tiefen-
wasserproduktion relativ großen Veränderungen unterworfen ist (Zunahme der ΣCO2-
Konzentration und der Alkalinität). Die Auswirkungen dieser Veränderungen sind im
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Pazifik kaum noch zu erkennen. Dies ist nicht unbedingt zu erwarten gewesen, wenn
man einen Vergleich der Stromlinien52 zwischen Kontrollauf und LGM in Abbildung
4 macht. Dort zeigt sich auch im Pazifik ein um die gleiche Größenordnung wie im
Atlantik reduzierter Transport im glazialen Tiefen- und Bodenwasserniveau.
Im Gegensatz zum Atlantik sind im Pazifik die oberen 1000 m der Wassersäule den in-
tensivsten Veränderungen unterworfen (Zunahme der Konzentrationen im ΣCO2, PO4
und Abnahme im δ13C und CO2−3 ). Dies ist auch aufgrund der Zunahme des glazialen
Transports nach Norden oberhalb von 1000 m in Abbildung 4 zu erwarten gewesen.
Der beckenweite Unterschied zwischen glazialem Atlantik und Pazifik in diesem Ex-
periment hat sich im Vergleich zum Kontrollauf vermindert, d.h. es hat eine gewisse
Homogenisierung der beiden Becken stattgefunden (siehe Tabelle 10). Eine Ausnah-
me dieses Trends stellt das δ13C dar, daß eine leichte Zunahme im Kontrast zwischen
dem glazialen Atlantik und Pazifik im Vergleich zum Kontrollauf aufzeigt.
Tracer ΣCO2 Alkali PO4 O2 δ13C CO2−3
Einheiten µmol kg−1 µa¨qv kg−1 µmol kg−1 µmol kg−1 0/00 µmol kg−1
Kontrollauf –68.5 –25.4 –0.42 +20.2 +0.35 +21.6
Experiment 1 –59.5 –21.1 –0.40 +13.2 +0.40 +19.2
Tabelle 10: Differenz der Beckenmittelwerte zwischen Atlantik und Pazifik im Kon-
trollauf und Experiment 1.
Die Exportproduktion in diesem Experiment zeigt auf globaler Skala eine Verminde-
rung um etwa 12 % im Vergleich zum Kontrollauf (siehe Tabelle 7). Die Erniedrigung
der atmosphärischen CO2-Konzentration durch die glaziale Temperaturabnahme wird
fast vollständig kompensiert durch die Abnahme in der Exportproduktion. Daher fällt
die Verminderung der atmosphärischen CO2-Konzentration im Vergleich zum Kon-
trollauf nur sehr gering aus (1 ppm). Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen,
die eine pCO2-Abnahme im LGM um etwa 70 bis 80 ppm im Vergleich zu der vorin-
dustriellen Periode zeigen. Eine derartig starke CO2-Reduzierung in der Atmosphäre
wird allein aufgrund einer Zirkulationsänderung (Halbierung der Tiefenwasserbildung
im Nordatlantik) in diesem Modellexperiment nicht erreicht.
Es ist fraglich, ob eine weitere Verringerung der nordatlantischen Tieferwasserbil-
dung oder sogar ein vollständiger Zusammenbruch eine solche atmosphärische CO2-
Verminderung hervorrufen könnte.















































































































































































Abbildung 34: Verteilung der potentiellen Temperatur im Westatlantik. Isolinienab-
stand 1.0 ◦C. Oben: Temperaturanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf.
Unten: Temperaturverteilung im Experiment 1.






































































































































































Abbildung 35: Verteilung der potentiellen Temperatur im Westpazifik. Isolinienab-
stand 1.0 ◦C. Oben: Temperaturanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf.




















































































































































Abbildung 36: Verteilung des Salzgehalts im Westatlantik. Isolinienabstand 0.2 psu.
Oben: Salzgehaltsanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Unten: Salzge-
haltsverteilung im Experiment 1.









































































































































Abbildung 37: Verteilung des Salzgehalts im Westpazifik. Isolinienabstand 0.2 psu.
Oben: Salzgehaltsanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Unten: Salzge-









































































































































































Abbildung 38: Anomalie im 14C-Alter zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isoli-
nienabstand 50 Jahre. Oben: Vertikalverteilung im Atlantik. Unten: Vertikalverteilung
im Pazifik.














































































































































Abbildung 39: Vertikalverteilung des Phosphats im Westatlantik. Isolinenabstand 0.2























































































































































Abbildung 40: Vertikalverteilung des Phosphats im Westpazifik. Isolinenabstand 0.2
µmol kg−1. Oben: PO4-Anomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Unten:
PO4-Verteilung des LGM-Laufes


















































































































































































Abbildung 41: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westatlantik. Oben: ΣCO2-Anomalie
zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten:














































































































































































Abbildung 42: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westpazifik. Oben: ΣCO2-Anomalie
zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten:
ΣCO2-Verteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.























































































































































































Abbildung 43: Vertikalverteilung des Sauerstoffs im Westatlantik. Oben: O2-Anomalie
zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: O2-













































































































































































































Abbildung 44: Vertikalverteilung des Sauerstoffs im Westpazifik. Oben: O2-Anomalie
zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: O2-
Verteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.



































































































































Abbildung 45: Vertikalverteilung des δ13C im Westatlantik. Isolinienabstand 0.2


























































































































































Abbildung 46: Vertikalverteilung des δ13C im Westpazifik. Isolinienabstand 0.2
0/00. Oben: δ13C-Anomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Unten: δ13C-
Verteilung des LGM-Laufes




















































































































































Abbildung 47: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westatlantik. Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.























































































































































Abbildung 48: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westpazifik. Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.
Unten: Alkalinität des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µa¨qv kg−1.



















































































































































Abbildung 49: Vertikalverteilung der CO2−3 -Ionen im Westatlantik. Isolinienabstand
10 µmol kg−1. Oben: CO2−3 -Ionenanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf.
Unten: CO2−3 -Verteilung des LGM-Laufes. Weiße Punkte kenntzeichnen die hydro-























































































































































Abbildung 50: Vertikalverteilung der CO2−3 -Ionen im Westpazifik. Isolinienabstand
10 µmol kg−1. Oben: CO2−3 -Ionenanomalie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf.
Unten: CO2−3 -Verteilung des LGM-Laufes. Weiße Punkte kenntzeichnen die hydro-
graphische Lysokline nach Broecker and Takahashi (1978).
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Abbildung 51: POC-Exportproduktion. Isolinienabstand 10 gm−2 a−1. Oben: Anoma-












































































































90 120 150 180 -150 -120 -90 -60 -30 0 30 60 90
Länge
Abbildung 52: CaCO3-Produktion. Isolinienabstand 1 g Cm−2 a−1. Oben: Anomalie
zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Unten: Oberflächenverteilung im Experiment
1.
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Abbildung 53: Differenz des pCO2 zwischen Ozean und Atmosphäre. Oben: Anoma-
lie zwischen Experiment 1 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 ppm. Unten: Ober-
flächenverteilung im Experiment 1. Negative Werte kennzeichnen eine CO2-Senke,
postive Werte eine CO2-Quelle für die Atmosphäre. Isolinienabstand 20 ppm.
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4.3.2 Modellierte Stoffverteilung im glazialen Westatlantik und Westpazifik
(Experiment 2)
In diesem Modellexperiment habe ich zusätzlich zu den Änderungen in Experiment 1
das Nährstoff-Anfangsinventar um 30 % erhöht. Die Auswirkungen auf die verschie-
denen Tracerkonzentrationen am Ende des Modellaufes sind in den Abbildungen 54
bis 69 dargestellt.
Produktivität
Durch die Erhöhung des Nährstoffangebots steigt die Produktivität im glazialen Ozean
an, was auch zu einer Verstärkung der Exportproduktion von POC und CaCO3 im Ver-
gleich zum Kontrollauf und zum Experiment 1 führt. So nimmt die globale Primärpro-
duktion gegenüber dem Kontrollauf um 11 %, die Exportproduktion von POC um 12 %
und die von CaCO3 um 17 % zu, siehe Tabelle 7. Lokal zeigt sich in der Verteilung der
Exportproduktion von POC und CaCO3 (vergleiche Abb. 66, 67 mit Abb. 51, 52) eine
deutliche Verstärkung und Ausdehnung der positiven Anomalien, z. B. im äquatorialer
Ostpazifik und in den polaren Regionen der nördlichen und südlichen Breiten. Eine
leichte Abnahme der Exportproduktion ist z. B. im Nordpazifik zu erkennen.
CO2-Partialdruckdifferenz
Die Quellen- und Senkenverteilung von atmosphärischem CO2 in Abbildung 68 oben
macht deutlich, daß vor allem in den großflächigen Regionen der CO2-Ausgasung in
die Atmosphäre, im Vergleich zum Kontrollauf, an Intensität abgenommen hat. Zum
Beispiel weist der äquatoriale Westpazifik und Ostatlantik eine negative Anomalie der
pCO2-Differenz auf, die auf eine Abnahme der CO2-Ausgasung hinweist.
Im Vergleich zum Modellexperiment 1 zeigt sich das Potential der Produktivitäts- bzw.
POC-Exportsteigerung den atmosphärischen CO2-Gehalt zu senken. Vergleicht man
die Anomalien der glazialen Modellexperimente 1 und 2, so zeigt sich eine Abnahme
der pCO2-Differenz in den Gebieten der CO2-Ausgasung. (vergleiche Abb. 53 und 68
oben). Diese liefert den größten Beitrag zur globalen Erniedrigung des atmosphäri-
schen CO2-Gehalts.
Der Einfluß der Polarregionen, CO2 aus der Atmsophäre aufzunehmen, ist im Expe-
riment 2 reduziert. Dies ist primär auf die größere Meereisausdehnung zurückzufüh-
ren. Dadurch vermindert sich die Fläche des CO2-Eintrags aus der Atmosphäre. Die
pCO2-Differenzen zeigen gegenüber dem Kontrollauf nur geringe Änderungen (ver-
gleiche Abb. 31 und 68 unten). Gegenüber dem glazialen Experiment 1 zeigt sich im
Experiment 2 sogar eine Erniedrigung der Intensität, z. B. im südpolaren und nord-
polaren Atlantik (vergleiche Abb. 53 und 68). Insgesamt bewirkt die Steigerung der
Exportproduktion aber eine globale pCO2-Absenkung von etwa 60 ppm gegenüber
dem Kontrollauf.
Nährstoffverteilung im Atlantik und Pazifik
Die PO4-Verteilung zeigt eine starke Zunahme der Nährstoffkonzentration im Boden-
und Tiefenwasser des glazialen Atlantiks und Pazifiks (Abb. 54 und 55 oben). Im ober-
flächennahen Ozean sind die Konzentrationszunahmen weniger stark ausgeprägt, weil
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einerseits an der Oberfläche Nährstoffe bei der Produktion von organischem Materi-
al verbraucht werden und anderseits die Abgabe an das Umgebungswasser durch die
Remineralisation nicht so weit fortgeschritten ist. Dies korreliert mit dem Sauerstoff-
verbrauch bei der Zersetzung von organischem Material in der tieferen Wassersäule.
Im Atlantik erniedrigt sich der Sauerstoffgehalt im Vergleich zum Modellexperiment
1 hauptsächlich im tiefen Ozean, was für den Prozeß der fortschreitenden Reminera-
lisierung, bei dem Sauerstoff verbraucht wird, spricht (vergleiche Abb. 58 oben mit
Abb. 43 oben).
Im Nordpazifik führt dieser Prozeß im Modell zu anoxischen Bedingungen, mit Sauer-
stoffgehalten kleiner als 20µmol kg−1 im Tiefenniveau zwischen 1000 m und 2000 m
(Abb. 44).
Ein weiterer Hinweis auf die verstärkte Remineralisation ist auch in der δ13C-Verteilung
zu erkennen. Durch die Produktionszunahme an der Oberfläche wird die Reminerali-
sationrate erhöht, was zu einer starken Erniedrigung der δ13C-Isotope führt (Abb. 60,
61 unten). Gegenüber dem Modellexperiment 1 weist nun auch die tiefe Wassersäule
des Atlantiks größtenteils negative δ13C-Werte auf. Im Pazifik zeigen sich nun in der
gesamten Wassersäule negative δ13C-Werten, mit Ausnahme der oberen 600 m.
Gelöster anorganischer Kohlenstoff im Westatlantik und Westpazifik
Die Änderungen der ΣCO2-Konzentrationen gegenüber dem Kontrollauf im Atlantik
aufgrund einer höheren Exportproduktion sind in der Abbildung 56 oben dargestellt.
Insgesamt ergibt sich eine deutliche Erniedrigung in der Wassersäule oberhalb von
2000 m gegenüber dem Kontrollauf. Im Vergleich zum Experiment 1 (Abb. 41 oben)
ist sogar eine Abnahme der ΣCO2-Gehalte in der gesamten Wassersäule zu erken-
nen. Der Grund dieser Abnahme im Vergleich zum Experiment 1, insbesonder in der
unteren Wassersäule, ist nicht eindeutig zu klären. Durch die erhöhte Exportprodukti-
on wird neben dem Nährstoff auch ΣCO2 verbraucht, was die Abnahme der ΣCO2-
Konzentrationen im Oberflächenwasser auch widerspiegeln. Eine zusätzliche Beitrag
zur Reduzierung der Oberflächenkonzentrationen liefert die Verminderung der CO2-
Ausgasung in die Atmosphäre (Abb. 68 oben).
In der tieferen Wassersäule müßte sich aber der Einfluß einer stärkeren Reminera-
lisation, bei der das an der Oberfläche verbrauchte ΣCO2 wieder an die Wassersäule
abgegeben wird, in einer positiven Anomalie bemerkbar machen. Dies ist im Vergleich
zum Kontrollauf unterhalb von 3000 m andeutungsweise zu erkennen, aber gegenüber
dem Experiment 1 sind keine Anzeichen einer Zunahme der ΣCO2-Gehalte zu finden
(vergleiche Abb. 41 oben und 56). Eine mögliche Erklärung hierfür könnte der rasche
Vertikaltransport in den Tiefenwasserbildungsgebieten sein. Dort gelangt das durch or-
ganische Produktion an ΣCO2 erniedrigte Oberflächenwasser in die tiefe Wassersäule
und könnte so die Anreicherung durch Remineralisation maskieren.
Im Nordpazifik hingegen ist diese Anreicherung im ΣCO2 durch Remineralisation im
Tiefenwasser deutlich erkennbar (Abb. 57 oben).
Alkalinität im Westatlantik und Westpazifik
Die Änderung der Alkalinität im Atlantik im Vergleich zum Kontrollauf (Abb. 62
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oben) zeigt wie im ΣCO2 eine relativ starke Abnahme in der oberen Wassersäule.
Durch die erhöhte CaCO3-Produktion (Abb. 67 oben) im Oberflächenwasser wird die
Alkalinität aufgrund des Entzugs von CO2−3 -Ionen erniedrigt. Eine weitere Abnahme
der Alkalinität entsteht durch den Prozeß der Remineralisation, bei dem NO−3 -Ionen
an die Wassersäule abgegeben werden. Im tiefen Ozean zeigt sich der Effekt der Auf-
lösung von CaCO3 in der Zunahme der Alkalinität. Jedoch ist diese Anreicherung im
Vergleich zum Experiment 1, ähnlich wie im ΣCO2, im Atlantik weniger deutlich zu
erkennen als im Pazifik (Abb. 63 oben).
Karbonat-Ionen und Lysokline im Westatlantik und Westpazifik
Die Änderung der Karbonat-Ionen gegenüber dem Kontrollauf in der oberen Wasser-
säule ist im wesentliche auf den Unterschied zwischen der Alkalinität und ΣCO2 zu-
rückzuführen (siehe Gleichung 20). Die größten Änderungen im Atlantik und Pazifik
ergeben sich in der oberen Wassersäule (Abb. 64, 65 oben) aufgrund der stärkeren Än-
derung der ΣCO2-Konzentrationen im Vergleich zur Alkalinität.
In der Tiefsee zeigen die CO2−3 -Ionengehalte nur geringe Unterschiede gegenüber dem
Kontrollauf. Jedoch beeinflussen sie die Tiefenlage der Lysokline (siehe Abb. 69). Ge-
genüber dem Kontrollauf nimmt die Lysoklinentiefe im Atlantik südlich von 20 ◦S um
etwa 200 m zu, wohingegen sie nördlich davon (soweit “vorhanden “) nahezu unverän-
dert bleibt. Die Vertiefung der Lysokline ist ein Anzeichen für eine größere CaCO3-
Erhaltung bzw. geringere Auflösung von Kalzit.
Im Pazifik zeigt sich zwischen 20 ◦N und 40 ◦S ein Anstieg der Lysokline, mit einem
Maximalwert von etwa 500 m bei 20 ◦S. Eine Absenkung der Lysokline um etwa 200 m
ist südlich von 40 ◦S zu erkennen. Der Anstieg der Lysokline im Pazifik wird primär
durch die Zunahme im ΣCO2 verursacht (siehe Abb. 57), damit erniedrigt sich der
pH-Wert, was zu einer stärkeren Kalzitauflösung führt.
Diese Veränderungen in der Tiefenlage der Lysokline im Modellexperiment 2 stehen
im Widerspruch zu Beobachtungen, wonach die Lysoklinentiefen während glazialer
Perioden im Atlantik ansteigen: im östlichen Nordatlantik (Crowley 1983) um etwa
300 m und im Kapbecken zeigen Sedimentkerndaten eine Abnahme der Tiefenlage
um etwa 600 m während des LGMs (Howard and Prell 1994).
Im zentralen äquatorialen Pazifik hingegen zeigen Beobachtungen eine Lysokline, die
sich in glazialen Zeiten um etwa 400 bis 800 im Vergleich zur heutigen Tiefenlage
abgesenkt hat (Farrell and Prell 1989).

































































































































Abbildung 54: Vertikalverteilung des Phosphats im Westatlantik. Isolinienabstand 0.2

































































































































































Abbildung 55: Vertikalverteilung des Phosphats im Westpazifik. Isolinienabstand 0.2
µmol kg−1. Oben: PO4-Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Unten:
Tracerverteilung des LGM-Laufes





















































































































































































Abbildung 56: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westatlantik. Oben: ΣCO2-Anomalie
zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: Tra-
















































































































































































Abbildung 57: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westpazifik. Oben: ΣCO2-Anomalie
zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: Tra-
cerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.
































































































































































































Abbildung 58: Vertikalverteilung des Sauerstoffs im Westatlantik. Oben: O2-Anomalie
zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: Tra-
































































































































































































Abbildung 59: Vertikalverteilung des Sauerstoffs im Westpazifik. Oben: O2-Anomalie
zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: Tra-
cerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.












































































































































Abbildung 60: Vertikalverteilung des δ13C im Westatlantik. Isolinienabstand 0.2 0/00.












































































































































































Abbildung 61: Vertikalverteilung des δ13C im Westpazifik. Isolinienabstand 0.2 0/00.
Oben: δ13C-Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Unten: Tracervertei-
lung des LGM-Laufes





































































































































































Abbildung 62: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westatlantik. Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.







































































































































































Abbildung 63: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westpazifik. Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.
Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µa¨qv kg−1.





















































































































































Abbildung 64: Vertikalverteilung der CO2−3 -Ionen im Westatlantik. Isolinienabstand
10 µmol kg−1. Oben: CO2−3 -Ionen-Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf.
Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Weiße Punkte kenntzeichnen die hydrogra-





















































































































































Abbildung 65: Vertikalverteilung der CO2−3 -Ionen im Westpazifik. Isolinienabstand
10 µmol kg−1. Oben: CO2−3 -Ionen-Anomalie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf.
Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Weiße Punkte kenntzeichnen die hydrogra-
phische Lysokline nach Broecker and Takahashi (1978).
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Abbildung 66: POC-Exportproduktion. Isolinienabstand 10 g Cm−2 a−1. Oben: An-
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Abbildung 67: CaCO3-Produktion. Isolinienabstand 1 g Cm−2 a−1. Oben: Anomalie
zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Unten: Oberflächenverteilung im Experiment
2.
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Abbildung 68: Differenz des pCO2 zwischen Ozean und Atmosphäre. Oben: Anoma-
lie zwischen Experiment 2 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 ppm. Unten: Ober-
flächenverteilung im Experiment 2. Negative Werte kennzeichnen eine CO2-Senke,
postive Werte eine CO2-Quelle für die Atmosphäre. Isolinienabstand 20 ppm.
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Anomalie der Lysoklinentiefen im Westatlantik (LGM−Experiment 1 − Kontrollauf)
Anomalie der Lysoklinentiefen im Westatlantik (LGM−Experiment 2 − Kontrollauf)
Anomalie der Lysoklinentiefen im Westatlantik (LGM−Experiment 3 − Kontrollauf)
















Anomalie der Lysoklinentiefen im Pazifik (LGM−Experiment 1 − Kontrollauf)
Anomalie der Lysoklinentiefen im Pazifik (LGM−Experiment 2 − Kontrollauf)
Anomalie der Lysoklinentiefen im Pazifik (LGM−Experiment 3 − Kontrollauf)
Abbildung 69: Veränderung der Lysoklinentiefen zwischen den verschiedenen LGM-
Experiment und dem Kontrollauf. Negative Tiefenangaben zeigen eine flacher liegende
Lysokline und positive Werte zeigen eine tiefer liegende Lysokline. Oben: Anomalie
der Lysoklinentiefen im Westatlantik. Unten: Anomalie der Lysoklinentiefen im West-
pazifik.
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4.3.3 Modellierte Stoffverteilung im glazialen Westatlantik und Westpazifik
(Experiment 3)
Die Erhöhungen der Anfangsinventare von ΣCO2 und Alkalinität (siehe Abschnitt
4.3) ergeben am Ende der Modellintegration nur in den Tracern ΣCO2, Alkalinität,
CO2−3 (Abb. 70, 71, 72, 73, 74 und 75) signifikante Unterschiede zum Modellexperi-
ment 1. Durch die Halbierung des Rain Ratios und die Erhöhnung der Anfangsinven-
tare von Alkalinität und ΣCO2 wird die Exportproduktion nicht verändert, so daß die
davon beeinflußten Tracer wie δ13C,PO4 und Sauerstoff im Vergleich zum Experiment
1 nahezu unverändert bleiben (siehe Tabelle 7 und 8). Aber aufgrund der Verminde-
rung des Rain Ratios halbiert sich die CaCO3-Produktion (Abb. 76) was sich bei der
Verteilung der Alkalinität und der CO2−3 -Ionen bemerkbar macht.
CaCO3-Produktion und pCO2-Differenz
Die Reduzierung der globalen pCO2 gegenüber dem Kontrollauf beträgt etwa 31 ppm
(Tabelle 7) bzw. 30 ppm im Vergleich zum Experiment 1. Die Verteilung der Quellen
und Senken von atmosphärischem CO2 in Abbildung 77 zeigt auf den ersten Blick
nur minimale Änderungen gegenüber Experiment 1, z. B. in den Polargebieten. Aus
den pCO2-Anomalien hingegen wird deutlich, daß wie bei Experiment 2 die weiten
Gebiete der CO2-Ausgasung, die sich in ihrer flächenmäßigen Ausdehnung reduziert
haben, in ihrer Summe den globalen pCO2-Gehalt in der Atmosphäre vermindern. Die
Erniedrigung des globalen atmosphärischen pCO2 um 30 ppm im Vergleich zum Kon-
trollauf ist zu etwa 57 % auf die Verminderung der CaCO3-Produktion zurückzuführen
(Abb. 76 oben) und zu etwa 43 % auf die Änderung der Anfangsinventare.
ΣCO2, Alkalinität
Die Zunahme des ΣCO2 im Anfangsinventar macht sich nur in einer Erhöhung der
Konzentrationen bemerkbar, wohingegen die Strukturen der Isolinienverläufe gegen-
über Experiment 1 im wesentlichen gleichartig sind (Abb. 70 und 71 oben). Dies ist
nicht weiter verwunderlich, da sich die Produktion von organischem Material nicht
gegenüber Experiment 1 verändert hat.
Beim Vergleich der Alkalinität hingegen kommt zu dem Effekt der Inventarzunahme
noch die Auswirkung einer Verminderung in der CaCO3-Produktion hinzu, die sich
insbesondere in den Produktionsgebieten des Äquators, der Tropen und Subtropen be-
merkbar macht (Abb. 72 und 73).
Die größeren Veränderungen in der Alkalinität im Vergleich zu denjenigen im ΣCO2
in Experiment 3 führen zu einer Erhöhung der CO2−3 -Ionenkonzentration im oberen
Ozean (oberhalb von 1000 m) des Atlantiks und Pazifiks, abgesehen von einigen lokal
begrenzten Regionen (Abb. 74, 75). Für den Verlauf der Lysokline spielt dies keine
Rolle, da im Modell das Meerwasser in diesem Tiefenhorizont immer bezüglich Kal-
zit übersättigt ist. Nur Änderungen im Tiefenwasser wirken sich auf die Tiefenlage der
Lysokline aus.
Lysokline im Westatlantik
Im Westatlantik ist eine deutliche Zunahme der Lysoklinentiefe zu erkennen, mit einer
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Änderung gegenüber dem Kontrollauf von maximal 1000 m im Süden und 500 m bei
10 ◦S (Abb. 69 oben). Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen der glazialen Ly-
soklinenänderung, wonach der Südatlantik eine Abnahme der Tiefenlage in glazialen
Perioden aufweist. Nach Bickert and Wefer (1996) lag die Lysokline des glazialen Sü-
datlantiks im gesamten Intervall des Pleistozäns bei etwa 3800 m, d.h. der Unterschied
zur heutigen Tiefenlage beträgt maximal etwa 800 m. Die Größenordnung der Lysokli-
nenverlagerung im Modell ist korrekt, jedoch ist das Vorzeichen hierbei unrichtig. Ei-
ne mögliche Ursache hierfür könnte die Ausbreitung des modellierten Bodenwassers
sein. Wenn man annimmt, daß die Lysokline die glaziale Wassermassengrenze zwi-
schen dem korrosiven Bodenwasser und der nährstoffreichen Wassermasse aus dem
Nordatlantik widerspiegelt, so würde die Zunahme im glazialen Bodenwasser einen
Anstieg der Lysokline verursachen. Im Modell ist keine Verstärkung in der glazialen
Bodenwasserausbreitung im glazialen Atlantik zu erkennen (Abb. 4). Somit zeigt sich
auch keine Abnahme im CO2−3 -Ionengehalt im Bodenwasser von Experiment 3, wel-
che die Lysokline in niedrigere Tiefenniveaus verlagern würde (vergleiche Abb. 74 mit
27).
Andererseits schwankt die Lysokline proportional zum Vertikalfluß sowohl vonCaCO3
als auch von organischem Material. Je mehr CaCO3 in die tiefe Wassersäule gelangt,
desto weiter sinkt die Lysokline ab, je mehr POC in die Tiefe gelangt, desto größer die
Tendenz eines Aufstiegs der Lysokline. Die Tabelle 7 zeigt, daß es im Modellexperi-
ment 3 zu einer deutlichen CaCO3-Zunahme im Wasser gegenüber dem Kontrollauf
(83 gegenüber 53 GtC) gekommen ist. Dagegen nimmt das POC-Inventar im Wasser
deutlich ab (145 gegenüber 177 GtC). Dies ist die Ursache der generellen Absenkung
der Lysokline im Modellexperiment 3. Eine mögliche Verbesserung des Modellergeb-
nisses würde die Kopplung mit einem detaillierteren Sedimentmodell bewirken (Hein-
ze et al. 1999), da dort der Mechanismus der CaCO3-Auflösung infolge von Oxidation
von organischem Material im Sediment berücksichtigt ist.
Lysokline im Westpazifik
Die Veränderungen der Lysokline im Pazifik (Abb. 69 unten) im Modellexperiment
3 zeigen eine qualitative Übereinstimmung mit Beobachtungen, wonach in glazialen
Perioden eine Zunahme der Lysoklinentiefe stattgefunden hat. Nach Farrell and Prell
(1989) lag diese Vertiefung bei etwa 400 bis 800 m im glazialen äquatorialen Pazifik.
Im Modell wird dieser Wert etwas südlich davon erreicht. Dies ist gleichbedeutend
mit einer Zunahme der CO2−3 -Konzentrationen im glazialen pazifischen Tiefen- und
Bodenwasser im Vergleich zum heutigen Ozean und führt somit zu einer größeren Er-
haltung von CaCO3 im Sediment.
Die Modellergebnisse aus dem Experiment 3 zeigen eine gute Übereinstimmung im
äquatorialen Pazifik mit der Rekonstruktion der glazialen Lysokline aus Tiefseeker-
nen, wohingegen sich im Atlantik keine Übereinstimmung zeigt. Zum Teil liegt dies
an der modellierten Wassermassenverteilung im Atlantik, die keine signifikant stärke-
re Ausbreitung von Bodenwasser im Glazial aufweist. Somit ist die von Bickert and
Wefer (1996) propagierte glaziale Homogenisierung zwischen West- und Ostatlantik
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infolge einer sich weiter nach Norden erstreckenden Bodenwassermasse im Modell
nicht ausweisbar.
Die von Sanyal et al. (1995) aus Bor-Isotopen extratierte glaziale pH-Zunahme im Tie-
fenwasser des Atlantiks und Pazifiks um etwa 0.3 gegenüber dem heutigen Ozean wird
vom Modell nicht reproduziert53 (Tabelle 8 und 9). Auch steht die beobachtete Abnah-
me der Lysoklinentiefe im glazialen Alantik im Widerspruch zu Sanyal et al. (1995).
Nach den Autoren ist mit der pH-Erhöhung eine starke Zunahme der CO2−3 -Ionen im
Tiefenwasser verbunden. Damit käme es zu einer Vertiefung der Lysokline.
53Auch eine Verdopplung im Anfangsinventar der Alkalinität und des ΣCO2 (hier nicht gezeigt)
führt nicht zu dem propagierten globalen Anstieg des pH-Wertes in der Wassersäule. Nur im nördlichen
Indik weisen die Modellwerte einen um 0.3 höheren pH-Wert in einer Tiefe von 600 m auf. Bei diesem


































































































































































Abbildung 70: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westatlantik. Oben: ΣCO2-Anomalie
zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µmol kg−1. Unten: Tra-
cerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.































































































































































Abbildung 71: Vertikalverteilung des ΣCO2 im Westpazifik [µmol kg−1]. Oben:
ΣCO2-Anomalie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10








































































































































































Abbildung 72: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westatlantik . Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.
Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µa¨qv kg−1.

























































































































































Abbildung 73: Vertikalverteilung der Alkalinität im Westpazifik. Oben: Alkalinitäts-
Anomalie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 µa¨qv kg−1.


















































































































































Abbildung 74: Vertikalverteilung derCO2−3 -Ionen im Westatlantik [µmol kg−1]. Oben:
CO2−3 -Ionen-Anomalie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10
µmol kg−1. Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.
Weiße Punkte kenntzeichnen die hydrographische Lysokline nach Broecker and Taka-
hashi (1978).
























































































































































Abbildung 75: Vertikalverteilung der CO2−3 -Ionen im Westpazifik. Oben: CO2−3 -
Ionen-Anomalie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10
µmol kg−1. Unten: Tracerverteilung des LGM-Laufes. Isolinienabstand 20 µmol kg−1.
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Abbildung 76: CaCO3-Produktion. Isolinienabstand 1 g Cm−2 a−1. Oben: Anomalie
zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Unten: Oberflächenverteilung im Experiment
3.
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Abbildung 77: Differenz des pCO2 zwischen Ozean und Atmosphäre. Oben: Anoma-
lie zwischen Experiment 3 und Kontrollauf. Isolinienabstand 10 ppm. Unten: Ober-
flächenverteilung im Experiment 3. Negative Werte kennzeichnen eine CO2-Senke,
postive Werte eine CO2-Quelle für die Atmosphäre. Isolinienabstand 20 ppm.
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4.3.4 Beobachtete δ13C-Verteilung im glazialen Atlantik
In diesem Abschnitt wird ein Vergleich zwischen modellierter und beobachteter54 δ13C-
Verteilung im glazialen Ost- und Westatlantik durchgeführt. Dabei werden zwei ver-
schiedene δ13C-Datensätze zu Hilfe genommen. Der eine Datensatz enthält die beob-
achteten δ13C-Werte aus dem Ostatlantik von Sarnthein et al. (1994), wohingegen der
andere Datensatz südlich des Äquators durch Meßdaten des SFB 261 ergänzt wird.
Der Unterschied dieser beiden Datensätze besteht darin, daß unter Hochproduktions-
gebieten (z. B. Auftriebsgebieten) die δ13C-Werte durch Oxidation von organischem
Material im Porenwasser beeinflußt werden (Mackensen et al. 1993, Bickert and We-
fer 1999) und somit durch den höheren Eintrag von organischem Material in das Po-
renwasser verfälscht werden, d. h. eine zusätzliche Abnahme im δ13C-Gehalt erfahren.
Dieses “aufgeprägte “Produktionssignal ist in dem Datensatz, der durch die SFB-Daten
ergänzt wurde, nicht mehr enthalten. Die Beobachtungen aus dem Westatlantik stam-
men ausschließlich vom SFB.
Der δ13C-Vergleich für das Experiment 1 gegenüber Sarnthein et al. ist in Abbildung
78 oben dargestellt und der Vergleich mit dem erweiterten Datensatz ist in Abbildung
78 unten gezeigt. Die Beobachtungsdaten sind als farbige Punkte dargestellt, deren
Farbwert dem des Simulationsexperiments entspricht, so daß ein direkter Vergleich
anhand der Farbgebung möglich ist. Zusätzlich wurde, soweit möglich, der δ13C-Wert
neben den Datenpunkt gesetzt.
Verteilung im Ostatlantik
Der Vergleich in Abbildung 78 oben zeigt, daß die modellierten δ13C-Werte im gla-
zialen Südatlantik höher sind als in den Beobachtungsdaten, insbesondere zeigen sich
in der Simulation keine negativen δ13C-Werte im glazialen Bodenwasser des Äqua-
tors und Südatlantiks. Im Gegensatz dazu zeigt der Vergleich mit dem erweiterten
Datensatz (Abb.78 unten) eine größere Übereinstimmung mit der modellierten δ13C-
Verteilung, insbesondere im Bodenwasser, das nach dem erweiterten Datensatz nun
nur noch vereinzelt auftretende negative δ13C-Werte aufweist (hauptsächlich in Äqua-
tornähe). Die Verteilung im Nordatlantik (identisch in beiden Datensätzen) zeigt eine
gute Übereinstimmung mit den Beobachtungen vor allem in der oberen Wassersäule.
Dies wird auch durch das Taylor-Diagramm bestätigt (vergleiche grünen Punkt zwi-
schen Abb. 82 links und rechts). Vergleicht man die Lage des δ13C-Tracers im Dia-
gramm für das Experiment 1, so zeigt sich gegenüber dem Datensatz von Sarnthein et
al. eine leichte Zunahme im Korrelationskoeffizienten, ferner eine deutlich geringere
Varianz (Abstand zum Viertelkreis) sowie eine Abnahme im Fehler (Abstand zwischen
Referenzpunkt und Tracerpunkt).
Für das Experiment 2 ergibt sich ein entgegengesetztes Bild. So zeigt der Vergleich
mit dem Datensatz von Sarnthein (Abb. 79 oben) eine bessere Übereinstimmung im
δ13C als gegenüber dem erweiterten Datensatz (Abb. 79 unten), weil durch die Pro-
54Die beobachteten δ13C-Werte in der Wassersäule wurden aus benthischen Foraminiferen in Sedi-
mentkernen gewonnen.
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duktionssteigerung im Modellexperiment 2 eine stärkere Abnahme in den δ13C-Werte
erzielt wird und somit negative Konzentrationen südlich des Äquators auftreten. Dies
bestätigt auch das Taylor-Diagramm. Experiment 2 (blaue Punkte) zeigt eine deutlich
bessere Varianz und einen geringeren Fehler bezüglich des Datensatzes von Sarnthein
(Abb. 82 rechts) als gegenüber dem erweiterten Datensatz (Abb. 82 links) mit einem
leicht niedrigeren Korrelationskoeffizienten.
Im Nordatlantik hingegen weist die Simulation von Experiment 2 eine zu starke Redu-
zierung der δ13C-Werte im Vergleich zu den beiden Datensätze auf (Abb. 79 oben und
unten).
Der einzige Unterschied im δ13C zwischen Modellexperiment 3 und 1 ist in der oberen
Wassersäule des Südozeans zu erkennen, wo im Experiment 3 eine Verminderung der
δ13C-Werte in Bereich der Meereisgrenze südlich von 50 ◦S zu finden ist (Abb. 80).
Bei einem Datenvergleich wirkt sich dies jedoch nicht aus, da Probendaten nur aus der
unteren Wassersäule zu Verfügung stehen. Somit zeigt sich kein Unterschied bei ei-
nem Datenvergleich zwischen Experiment 3 und 1. Deshalb ist das Modellexperiment
3 auch nicht im Taylor-Diagramm aufgeführt.
Verteilung im Westatlantik
Der δ13C-Vergleich im Westatlantik zeigt für das Experiment 1 und 3 (Abb. 81 oben
und unten) eine relativ gute Übereinstimmung. Die hohen glazialen δ13C-Werte der
Beobachtungsdaten im tiefen Südatlantik in etwa 3000 m Tiefe weisen auf eine nach
wie vor vorhandene Ausbreitung von nährstoffreichem nordatlantischen Tiefenwas-
ser hin. Diese in den Daten weit nach Süden reichende Wassermasse wird vom Mo-
dell in der Weise nicht reproduziert. Jedoch ist im Modell eine gute Übereinstimmung
mit den beobachteten δ13C-Werten im Bodenwassers zu erkennen. Ein Grund für die
Diskrepanz zwischen Modell und Beobachtung im Tiefenwasser könnte die schon im
Kontrollauf angesprochene Unterschätzung der NADW-Ausbreitung sein. Die δ13C-
Verteilung im Modellexperiment 2 zeigt eine viel stärkere Abweichung gegenüber den
Beobachtungsdaten und weist viel zu niedrige δ13C-Werte im gesamten Modellgebiet
auf (siehe Abb. 81 mitte). Wie schon oben angesprochen zeigen sich bei einem Daten-
vergleich zwischen Modelexperiment 3 und 1 keine wesentlichen Unterschiede in der
δ13C-Verteilung (vergleiche Abb. 81 unten und oben).
Zusammenfassend kann gesagt werden, daß die beste Übereinstimmung der beobach-
teten δ13C-Verteilung im LGM des erweiterten Datensatzes mit dem Modellexperi-
ment 1 bzw. 3 erzielt wird. Die δ13C-Abweichungen im Experiment 1 und 3 gegen-
über dem erweiterten Datensatz liegen innerhalb ±0.2 0/00. Eine Ausnahme hiervon
zeigt sich im Bereich von 20 ◦N, wo das Modell bis zu 0.4 0/00 höhere δ13C-Werte
im Vergleich zu den Beobachtungen aufweist. Die Annahme einer um 30% erhöhten
Exportproduktion im Modellexperiment 2 führt zu einer wesentlich schlechteren Re-








































































































































































































































































































Abbildung 78: Glaziale δ13C-Verteilung im Ostatlantik. Farbige Punkte kennzeichnen
die beobachteten δ13C-Werte, wobei die Farbwerte den Modellwerten entsprechen.
Zusätzlich ist der δ13C-Wert neben die Datenpunkte gesetzt. Oben: Vergleich zwischen
Experiment 1 und Beobachtungsdaten nach Sarnthein et al. (1994). Unten: Vergleich
zwischen Experiment 1 und erweitertem Datensatz.







































































































































































































































































































Abbildung 79: Glaziale δ13C-Verteilung im Ostatlantik. Farbige Punkte kennzeichnen
die beobachteten δ13C-Werte, wobei die Farbwerte den Modellwerten entsprechen.
Zusätzlich ist der δ13C-Wert neben die Datenpunkte gesetzt. Oben: Vergleich zwischen
Experiment 2 und Beobachtungsdaten nach Sarnthein et al. (1994). Unten: Vergleich




























































































































































































































































































Abbildung 80: Glaziale δ13C-Verteilung im Ostatlantik. Farbige Punkte kennzeichnen
die beobachteten δ13C-Werte, wobei die Farbwerte den Modellwerten entsprechen.
Zusätzlich ist der δ13C-Wert neben die Datenpunkte gesetzt. Oben: Vergleich zwischen
Experiment 3 und Beobachtungsdaten nach Sarnthein et al. (1994). Unten: Vergleich
zwischen Experiment 3 und erweitertem Datensatz.


















































































































































































































































































Abbildung 81: Glaziale δ13C-Verteilung im Westatlantik: oben: Vergleich Modellex-
periment 1 mit den Beobachtungsdaten aus dem SFB 261, mitte: Vergleich mit Mo-
dellexperiment 2, unten: Vergleich mit Modellexperiment 3.
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Referenzpunkte der Kohlenstoffisotope im GEOSECS− und LGM−Datensatz
Vergleich zwischen Kontrollauf und korrigierten GEOSECS−Daten
Vergleich zwischen LGM−Experiment 1 und Sarnthein et al. (1994)
Vergleich zwischen LGM−Experiment 2 und Sarnthein et al. (1994)





















Referenzpunkte der Kohlenstoffisotope im GEOSECS− und LGM−Datensatz
Vergleich zwischen Kontrollauf und korrigierten GEOSECS−Daten
Vergleich zwischen LGM−Experiment 1 und SFB 261 + Sarnthein et al. (1994)
Vergleich zwischen LGM−Experiment 2 und SFB 261 + Sarnthein et al. (1994)
Abbildung 82: Taylor-Diagramm der δ13C-Abweichungen zwischen Modell und Be-
obachtungsdaten im heutigen und glazialen Atlantik. Für den LGM-Vergleich wurden
zwei verschiedene Datensätze verwendet. Links: Vergleich zwischen Kontrollauf und
GEOSECS und zwischen den beiden LGM-Simulationen (Experiment 1 und 2) und
Sarnthein et al. (1994). Rechts: Vergleich zwischen Kontrollauf und GEOSECS und
zwischen den beiden LGM-Simulationen (Experiment 1 und 2) und dem zusammen-
gesetzten Datensatz (SFB 261 und Sarnthein et al. 1994). Das Modellexperiment 3
ist hier nicht aufgeführt, da seine Lage im Taylor-Diagramm mit dem Experiment 1
identisch ist.
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5 Diskussion und Schlußfolgerungen
Der neue Datensatz der δ13C-Verteilung im LGM zeigt, daß die Erniedrigung der δ13C-
Werte, insbesondere im Südatlantik, nicht so groß ist, wie ursprünglich angenommen
wurde (vergleiche Abbildung 78 oben und unten). Im westlichen Atlantik (Abb. 81)
weist die Isotopenverteilung sogar auf eine vergleichbare Ausbreitung von nährstoff-
reichem (hohe δ13C-Werte) Tiefenwasser nach Süden hin wie gegenwärtig (Abb. 21
unten). Ein Zusammenbruch der glazialen Tiefenwasserbildung, wie von einigen Au-
toren propagiert (z. B. Duplessy et al. 1988), ist in den beobachteten δ13C-Daten nicht
erkennbar.
Glaziales Modellexperiment 1
Der Modellvergleich (Experiment 1) mit den Beobachtungen der glazialen δ13C-Ver-
teilung im Atlantik zeigt, daß mit der Simulation einer um 50% reduzierten Tiefenwas-
serbildung im Nordatlantik eine gute Übereinstimmung erzielt werden konnte (Abb.
78 oben, 82 links). Im Durchschnitt werden die Beobachtungen vom Modell mit einer
Abweichung von ±0.2 0/00 reproduziert. Eine Ausnahme davon ist bei etwa 20 ◦N zu
erkennen, wo die Modellsimulation etwa 0.4 0/00 höhere δ13C-Werte zeigt.
Trotz der guten Korrelation zwischen Modellsimulation und Beobachtungen ist die
Erniedrigung der atmosphärischen CO2-Konzentration im Vergleich zum Kontrollauf
zu gering (1 ppm). Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen, die eine CO2-
Erniedrigung zwischen vorindustrieller Periode und LGM von etwa 80 bis 90 ppm
zeigen (Barnola et al. 1987, Petit et al. 1999). Die modellierte glaziale Zirkulationsän-
derung alleine ist nicht in der Lage eine so starke Verminderung des atmosphärischen
CO2 hervorzurufen. Dies steht in Übereinstimmung mit anderen 3D-Simulationen der
glazialen Ozeanzirkulation und Kohlenstoffverteilung (z. B. Winguth et al. 1999, Ar-
cher et al. 2000).
Das Modellexperiment zeigt auch, daß die glaziale Ausdehnung der Meereisdecke im
Modell nicht zu einer signifikanten Erniedrigung des atmosphärischen pCO2 beiträgt.
Dies steht im Widerspruch zu der Hypothese von Stephens and Keeling (2000), die
mit einem Boxmodell zeigten, daß die Abnahme im atmosphärischen CO2 durch eine
Verminderung der CO2-Ausgasung von kohlenstoffreichem Tiefenwasser, das an die
Meeresoberfläche gelangt, durch die ausgedehntere Meereisdecke im glazialen Süd-
ozean angetrieben werden könnte. Das dabei verwendete Boxmodell “beschränkt “ den
globalen Auftrieb von Tiefenwasser auf die Region südlich von 55 ◦S. Die Grundla-
ge dieser Boxmodellkonfiguration ist, daß es zunehmende Beweise für eine deutliche
Überschätzung des Auftriebs von Tiefenwasser in den niedrigen Breiten in globalen
3D-Zirkulationsmodellen und auch in herkömmlichen Boxmodellen gibt (z. B. Gna-
nadesikan and Toggweiler 1999). Stephens und Keeling zeigten, daß ein reduzierter
Auftrieb von Tiefenwasser südlich von 55 ◦S in Verbindung mit einer ganzjährig be-
stehenden antarktischen Meereisbedeckung oder einer winterlichen Eisdecke in Kom-
bination mit einer durch das Meereis induzierten Wassermassenschichtung im Sommer
zu einer Erniedrigung des atmosphärischen pCO2 von 67 ppm führt.
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Eine mögliche Überschätzung des (numerischen) Auftriebs von Tiefenwasser wird im
physikalischen Ozeanmodell durch das verwendete “Quick-Advektionsschema “ redu-
ziert. Außerdem zeigt die Simulation der Exportproduktion und der Nährstoffvertei-
lung eine relativ gute Übereinstimmung mit Beobachtungen im heutigen Ozean (siehe
Abb. 29, 14 und 32). Eine signifikante Überschätzung des Auftriebs von Tiefenwasser
müßte sich beim Vergleich mit Meßdaten in diesem Tracer deutlich bemerkbar ma-
chen. Die unterschiedliche Sensitivität zwischen 3D-Kohlenstoffmodellen und Box-
modellen in Bezug auf pCO2-Änderungen in hohen Breiten wurde von Archer et al.
(2000) untersucht. Sie schlußfolgerten, daß Boxmodelle die pCO2-Empfindlichkeit
der hohen Breiten überschätzen.
Die modellierte Exportproduktion im Atlantik zeigt eine leichte Zunahme in den eis-
freien Polarregionen, wohingegen in den tropischen und subtropischen Gebieten keine
signifikante Veränderung zum Kontrollauf zu erkennen ist (Abb. 51 oben). Dieses Ver-
teilungsmuster der Exportproduktion wird durch Beobachtungen unterstützt, wonach
im glazialen Südozean (François et al. 1997, Nürnberg et al. 1997) und in den oligo-
trophen Regionen des Atlantiks (Sarnthein et al. 1988, Mix 1989) keine signifikanten
Änderungen aufgetreten sind. Ferner besteht eine qualitative Übereinstimmung mit der
modellierten Exportproduktion im östlichen äquatorialen Pazifik, wo Beobachtungen
eine höhere glaziale biologische Produktion anzeigen (Mix 1989, Pedersen et al. 1991,
Paytan et al. 1996).
Widersprüche zur Modellsimulation zeigen sich im polaren Nordatlantik, wo Beobach-
tungen eine deutlich Verminderung der Produktivität im Glazial aufzeigen (Sarnthein
et al. 1988, Schubert and Stein 1996, Knies and Stein 1998). Abweichungen gegenüber
Beobachtungen zeigen sich ebenfalls in den Auftriebsgebieten des glazialen Ostatlan-
tiks. Durch eine Zunahme des windinduzierten Auftriebs, der nährstoffreiches Wasser
an die Oberfläche transportiert, ist die glaziale biologische Produktion intensiviert wor-
den (Sarnthein et al. 1988, Schneider et al. 1996). In der Äquatorialzone des glazialen
Westatlantiks und Zentralatlantiks ist ebenfalls ein Anstieg der Paleoproduktivität be-
obachtet worden (Mix 1989, Lyle et al. 1992, Schneider et al. 1996). Die simulierte
Exportproduktion in Experiment 1 zeigt aber keine signifikante Erhöhung im äqua-
torialen Ostatlantik und lediglich eine leichte Erhöhung im äquatorialen Westatlantik
(Abb. 51 oben).
Glaziales Modellexperiment 2
Im Modellexperiment 2 wurde eine Intensivierung der biologischen Produktion durch
eine Erhöhung der Nährstoffgehalte um 30% erreicht. Die Verteilung der daraus re-
sultierenden Exportproduktion (Abb. 66) zeigt allgemein eine signifikante Zunahme
im globalen eisfreien Ozean. Dies steht in qualitativer Übereinstimmung mit glazialen
Produktionsabschätzungen von Kumar et al. (1995), wonach es im Südozean zu einer
Verstärkung der Produktivität gekommen ist. Übereinstimmungen mit einer höheren
glazialen Produktivität zwischen Simulation und Beobachtungen bestehen ferner im
äquatorialen Atlantik (Sarnthein et al. 1988, Mix 1989, Lyle et al. 1992) und in den
Auftriebsgebieten des Ostatlantiks (Sarnthein et al. 1988, Schneider et al. 1996).
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Im Hinblick auf die Erniedrigung des atmosphärischen pCO2, zeigt dieses Experi-
ment, daß mit einer Reduzierung der glazialen Tiefenwasserbildung im Nordatlan-
tik um 50% und einer stärkeren biologischen Pumpe 74 bzw. 66% der beobachteten
pCO2-Verminderung im LGM von 80 bis 90 ppm erklärt werden können (Tabelle 7).
Die weitaus größeren Unterschiede zwischen dem Experiment 2 und den δ13C-Beob-
achtungen (Abb. 79 unten und 81 mitte) im glazialen Atlantik legen nahe, daß eine In-
tensivierung der Exportproduktion aufgrund einer Nährstofferhöhung um 30%, nicht
für die beobachtete δ13C-Verteilung in Frage kommt. Daraus ergibt sich, daß die beob-
achtete atmosphärische CO2-Erniedrigung im LGM nicht auf den Mechanismus einer
intensivierten biologischen Pumpe zurückgeführt werden kann. Eine Intensivierung
der biologische Pumpe erzeugt im Modell eine stärkere Erniedrigung der δ13C-Werte
im Tiefenwasser als beobachtet wird (Abb. 81 unten, 81 mitte und 78).
Glaziales Modellexperiment 3
Der Mechanismus der Karbonatkompensation bzw. einer Zunahme der Alkalinität im
gesamten Ozean führt im Modell zu einer guten Übereinstimmung im Tiefenwasser
mit der beobachteten δ13C-Verteilung im LGM (Abb. 80 und 81 unten). Die atmo-
sphärische pCO2-Absenkung in diesem Experiment erreicht etwa 38 bzw. 33% der
Erniedrigung, die zwischen vorindustrieller Periode und LGM beobachteten wurde
(Tabelle 7).
Jedoch ergeben sich im diesem Modellexperiment Widersprüche zu Beobachtungen
der Veränderung der Lysoklinentiefe im glazialen Atlantik. Im Modell zeigt sich ei-
ne Absenkung der Lysoklinentiefe gegenüber dem Kontrollauf von maximal 1000 m
bei 40 ◦S (Abb. 69 oben), wohingegen Beobachtungen einen Anstieg der Lysokline
anzeigen. In der Äquatorialzone des zentralen Pazifik zeigt sich eine gute Überein-
stimmung mit den Beobachtungen von Farrell and Prell (1989), die eine Absenkung
der Lysokline in glazialen Perioden um 400 bis 800 m aufzeigen. Bei 10 ◦S weist die
Modellsimulation eine Absenkung der hydrographischen Lysokline von etwa 800 m
gegenüber dem Kontrollauf auf (Abb. 69 unten). Südlich davon zeigt sich im Modell-
experiment 3 eine Absenkung der Lysokline zwischen 1000 m 2000 m. Die maximale
Unsicherheit bei der Bestimmung der Tiefenlage des Sättigungshorizontes im äquato-
rialen Pazifik beträgt 750 m (Farrell and Prell 1989 und Zitate darin).
Die propagierte Zunahme des globalen pH-Wertes im glazialen Tiefenwasser um etwa
0.3±0.1 von Sanyal et al. (1995) wird im Modell nicht reproduziert. Dies ist erstaun-
lich, da doch genau die Bedingungen, die zu einer solchen pH-Zunahme führen sollten,
in dieser Simulation verwendet wurden. Auch ein Modellexperiment mit einer Ver-
dopplung des von Sanyal angegebenen Alkalinitätsinventars (hier nicht gezeigt) führt
nicht zu der propagierten pH-Änderung im gesamten Ozean.
Die moderate Verminderung des glazialen atmosphärischen pCO2 und die gute Über-
einstimmung mit der beobachten δ13C-Verteilung im Tiefenwasser des Atlantiks zeigt,
daß der Mechanismus der Karbonatkompensation besser geeignet ist, glaziale Beob-
achtungen unterschiedlicher Proxys zu reproduzieren.
Unzulänglichkeiten der Parametrisierung physikalischer und biogeochemischer Pro-
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zesse sind bei der Interpretation dieser Modellergebnisse zu berücksichtigen. Eine
mögliche Verbesserung der Modellergebnisse soll mit den folgenden Punkten ange-
sprochen werden:
• Es hat sich gezeigt, daß die Zirkulation von nordatlantischem Tiefenwasser im
heutigen Ozean vom Modell nicht präzise genug wiedergegeben wird. Eine fei-
nere Vertikalauflösung der Modellgeometrie könnte das Problem des zu flach
liegenden NADW-Ausstroms in den Südozean korrigieren.
• Im Kohlenstoffmodell wird das δ13C in organischem Material mit einem kon-
stanten Isotopen-Fraktionierungsfaktor von –20 0/00 berechnet. Beobachtungen
aus dem heutigen Südozean zeigen jedoch δ13C-Werte im organischen Mate-
rial von –30 0/00 im Oberflächenwasser, die im Kontrollauf nicht reproduziert
werden können. Eine CO2-abhängige Isotopenfraktionierung (Rau et al. 1991,
Rau et al. 1997) könnte diese Diskrepanz korrigieren und damit einen detail-
lierten Vergleich mit den Isotopenwerten planktonischer Foraminiferen ermög-
lichen (Hofmann et al. 2000).
• Eine komplexere Formulierung der biologischen Produktion im Kohlenstoff-
modell, die verschiedene Phytoplankton-Arten beinhaltet (bei der unterschiedli-
che Nährstoffe verbraucht werden), könnte zur Verbesserung der Modellergeb-
nisse beitragen (z. B. Heinze et al. 1999). Zum Beispiel würde eine Einbezie-
hung von Organismen (Diatomeen), die Silikat (Silizium) als Nährstoff nutzen,
hilfreich sein bei der Interpretation von glazialen Opalablagerungen im Süd-
ozean. Jedoch sind die funktionellen Beziehungen der verschiedenen biologi-
schen Phytoplankton-Arten noch nicht hinreichend bekannt.
• In dem hier verwendeten Kohlenstoffmodell wurde die Sedimentwechselwir-
kung nur in sehr einfacher Weise berücksichtigt. Eine Kopplung mit einem kom-
plexen Sedimentmodul (Heinze et al. 1999) könnte den Karbonatkreislauf und
dessen Einfluß auf den pH-Wert im Ozean und den atmosphärischen pCO2 rea-
listischer simulieren.
• Die Kopplung mit einem Modell der terrestrischen Biosphäre würde mehr In-
formationen über deren Einfluß auf die Isotopenzusammensetzung in der Atmo-
sphäre und im Ozean liefern.
Diese oben angesprochenen Verbesserungen sind hilfreich, wenn die funktionellen
Zusammenhänge hinreichend bekannt sind, wünschenswert auf einer globalen oder
beckenweiten Skala.
Auf der Grundlage der hier gezeigten Modellexperimente wird geschlußfolgert, daß
es der Annahme einer zusätzlichen Erhöhung des Nährstoffinventars in der Tiefsee
nicht bedarf, um die beobachtete δ13C-Verteilung im glazialen Atlantik zu reproduzie-
ren. Daraus wird abgeleitet, daß eine signifikante globale Intensivierung der glazialen
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biologischen Pumpe wahrscheinlich nicht stattgefunden hat. Dies würde alle Hypothe-
sen ausschließen, die Änderungen im Nährstoffinventar und/oder im Redfieldverhält-
nis zu Hilfe nehmen, um die beobachtete atmosphärische glazial/interglaziale CO2-
Änderung zu erklären. Die Modellergebnisse weisen eher auf die Bedeutung des kom-
plexen Mechanismus des Karbonatkreislaufs hin. Dieser würde dann für die glaziale
atmosphärische CO2-Erniedrigung verantwortlich sein.
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